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The Heimefrontfjella metamorphic complex in Western Dronning Maud Land, 
Antarctica, is part of a Kibaran Mobile Belt (~1000-1200 Ma), which correlates with 
the Namaqua-Natal Belt (S-Africa) and possibly with the Kirwanveggen-Sverdrupfjella 
Belt and the Mosarnbique Belt. The structural development during the Kibaran orogeny 
and the cooling and uplift history of the Heimefrontfjella has been investigated in this 
thesis. 
The basement structure of the central part of the Heimefrontfjella has been examined by 
detailed geological mapping during three expeditions between 1987 and 1990, and 
WAr-, ^ ~ r / ^ ~ r -  and apatite fission-track dating methods have been used to evaluate 
the cooling and uplift history. 
The Heimefrontfjella metamorphic complex comprises a thick sequence of 
metasediments, bimodal metavolcanics and numerous granitic and granodioritic 
intrusions. A wide, steeply dipping and NE trending dextral shear Zone of high 
temperature origin separates rocks of amphibolite facies to the SE of the shear Zone 
from rocks of granulite facies to the NW. The metamorphic complex is overlain by a 
sequence, up to 160 m thick, of Permo-Carboniferous sedimentary rocks of the Beacon 
Supergroup and Jurassic basalts. 
Kibaran structures indicate that the Heimefrontfjella metarnorphic complex developed 
within a E - W oriented compressional field. Early structures are large, flat lying 
isociinal folds, sheath folds and eastward propagating thrusts (Di) that caused inverse 
metamorphic stacking. During this stage a several km wide, steep, NE trending dextral 
transpression developed, causing the juxtaposition of granulite facies rocks in the NW 
of the shear Zone and arnphibolite facies rocks in the SE. The dextral transpression is 
associated with rotational tectonics and a pronounced 'Schlingen1-tectonic of the non- 
mylonitized areas in the vicinity of the shear zone. Areas not affected by the large shear 
Zone are folded along N or NNE trending fold axes with dominantley SE facing folds 
(D?). The youngest structures are some small discrete NNW-directed thrusts which may 
be the expression of a younger deformation phase. 
WAr and ^ ~ r / ^ ~ r  data of muscovite and biotite from sarnples of the steep shear zone, 
the non mylonitized country rocks and of the young NNW directed thrusts fall into two 
age groups. Most samples revealed cooling ages of about 500 Ma. Samples from three 
localities on the NW side of the shear Zone yielded in ages of 800 to 1000 Ma. The 
older ages are interpreted as post-Kibaran cooling ages that have partially been reset. 
The interpretation of the younger age group is difficult. Undeformed pegmatites and 
post-tectonic orthogneises revealed Kibaran U/Pb zircon ages, implying that the young 
WAr-ages do not record a second vigorous deformation phase. Therefore the Pan- 
African ages of about 500 Ma may indicate a phase of simple tectonic uplift that 
occurred at the Same time as Pan-African deformation elsewhere. 
Apatite fission-track ages and confinedlprojected track length distributions have been 
determined On basement samples of three vertical sections from elevations between 
1000 and 2700 m. All apatite fission-track ages (effective closing temperature 
=10O0C) yielded Mesozoic ages between 90 and 220 Ma. The ages fall into two groups, 
one having ages of around 100 Ma (Upper Cretaceous), the other having older ages of 
130 to 220 Ma. The mean confined track length of "14,s [im of the younger age group 
proves that these samples were lifted fairly rapidly during the Upper Cretaceous and 
thus must be interpreted as cooling ages. The reduced confined track length of the older 
age group indicates that these ages are mixed ages; temperatures were not sufficient to 
reset the apatite fission-track clock to zero. 
The Palaeozoic erosion surface covered by some 100 m of fluvial and shallow marine 
sedimentary rocks is exposed at three localities in the northern part of the studied area, 
each locality at an elevation of =2100 m. This indicates that basement at the exposed 
level must have cooled to temperatures below 100Â° before the dated Mesozoic event. 
It is assumed that the Mesozoic rejuvenation of the apatite fission track System is due to 
a thermal event at the beginning of the Gondwana breakup and the subsequent burial by 
large volumes of Jurassic basalt. The Cretaceous uplift rate has been estimated as "100 
m/Ma. Subsequent block faulting with relative vertical offsets of up to 3 km have been 
deduced, with the largest uplift rates concentrated in the now topographically highest 
regions. Such fast uplift implies a high sedimentation rate elsewhere. 
The fast Upper Cretaceous uplift of the Heimefrontfjella mountains is consistent with 
the idea of a 'Cretaceous revolution', when East-Gondwana started to break up and the 
directions of plate motions changed and accelerated. Rising asthenosphere and partial 
melting of the lithospheric mantle during the ocean floor formation, extraction of these 
melts and associated thinning of the lithospheric mantle could have caused the uplift of 
the continental lithosphere in this part of Dronning Maud Land. 
I Einleitung 
I. 1. Lage des Arbeitsgebietes, geologischer Rahmen und Erforschungsgeschichte 
Der antarktische Kontinent wird geologisch in die Ostantarktis und die Westantarktis 
unterteilt (Abb. 1.-1). Die Ostantarktis oder Ostantarktische Plattform wird sowohl 
geomorphologisch als auch geologisch durch das 3500 km lange Transantarktische 
Gebirge von der Westantarktis getrennt. 
Lediglich 2 % des antarktischen Kontinents sind aufgeschlossen, der Rest ist unter einer 
bis zu 4000 m mÃ¤chtige Eisschicht verborgen. Die meisten AufschlÃ¼ss konzentrieren 
sich in der Westantarktis und dem Transantarktischen Gebirge. In der Ostantarktis gibt 
es lediglich einige in KÃ¼stennÃ¤ aufgeschlossene Gebirge, die meistens ein steiles 
Escarpment bilden und die sich am Ãœbergan von den kÃ¼stennahe Eisschelfs zum ant- 
arktischen Hochplateau befinden. Der grÃ¶ÃŸ Gebirgszug der Ostantarktis befindet sich 
im Bereich des Dronning Maud Land und erstreckt sich Ã¼be mehr als 1000 km zwi- 
schen 15'W und 30'E (Abb. 1.-1). 
In der Ostantarktis stehen Basement-Gesteine mit proterozoischem bis archaischem 
Alter an. Die bisher Ã¤lteste Gesteine wurden im Enderby Land gefunden. Sie weisen 
U/Pb-Zirkonalter von 3900 Ma auf (BLACK et al. 1986). Die Westantarktis setzt sich 
demgegenÃ¼be aus palÃ¤ozoische bis kÃ¤nozoische Gebirgsgiirteln und Mikrokonti- 
nenten mit nach Westen abnehmendem Alter zusammen. Das Transantarktische 
Gebirge ist ein altpalÃ¤ozoische Faltengebirge, welches oberproterozoische Gesteine 
Ã¼berprÃ¤g Oberhalb einer Peneplain wird es von einer bis zu 2500 m mÃ¤chtigen icht 
metamorphen Sedimentabfolge mit perrnokarbonem Alter Ã¼berlagert Diese wird wie- 
derum von bis zu 2000 m mÃ¤chtige jurassischen Flutbasalten Ã¼berlagert Die gleiche 
Abfolge nichtmetamorpher Sedimente und Vulkanite findet sich stellenweise in gerin- 
gerer MÃ¤chtigkei m Bereich der E-Antarktis. 
Das Arbeitsgebiet urnfaÃŸ das Gebirge der Heimefiontfjella. Es bildet einen der west- 
lichsten AuslÃ¤ufe von Dronning Maud Land und nimmt damit eine Randposition 
innerhalb der Ostantarktis ein. Die Heimefrontfjella bildet einen sich Ã¼be 130 km in 
SW-NE Richtung erstreckenden Gebirgszug zwischen 9"W 74'15's und 13'W 75'15'S, 
der die Form eines in sich stark gegliederten Escarpments aufweist. Er setzt sich aus 
vier, durch breite Gletscher getrennte EinzelblÃ¶ck zusammen: Tottanfjella, Sivorg- 
fjella, XU-Fjella und Kottasberge (Milorgfjella) (Abb. 1.-3). An der NW-Seite dieses 
Gebirges liegt die EisoberflÃ¤ch in einer HÃ¶h von Ca. 1200 m, im NW in einer HÃ¶h 
von ca. 2200 m. Die hÃ¶chste Gipfel erreichen 2700 m. 
Die n~rdlichen AuslÃ¤ufe der Heimefiontfjella (Kottasberge) wurden wÃ¤hren der deut- 
schen Antarktisexpedition 1938139 (RITSCHER 1942) vom Flugzeug aus entdeckt und 
als Kottasberge bezeichnet. Die norwegisch-britisch-schwedische Expedition fÃ¼hrt in 
den Jahren 1949 bis 1952 (GLAEVER 1956; SWITHINBANK 1959) eine intensive 
Befliegung der Gesamtregion durch und entdeckte dabei den SW-Teil der Heimefront- 
fjella. Erst im SÃ¼dsomrne 1963164 reisten zwei britische Geologen in die Heimefront- 
fjella und fÃ¼hrte die ersten geologischen Untersuchungen durch. Ihre 
. - 2 :  Expeditionsrouten deutscher und schwe- 
discher Antarktisexpeditionen in die Heirnefront- 
fjella zwischen 1986 und 1990. 
.-I: Lage des Arbeitsgebietes: Die Heime- 
frontfjella bildet einen d westlichsten AuslÃ¤ufe 
des westlichen Dmnning aud Lands (Kasten) und 
befindet sich damit am Westrand der Ostantarktis. 




Ergebnisse wurden in Form von Dissertationen publiziert (JUCKES 1972; 
WORSFOLD 1967). Juckes fand im nÃ¶rdliche Teil eine mÃ¤chtig Abfolge von Para- 
gneisen vor, mit granitischen, pegmatoiden und basaltischen Intrusionen. Er beschrieb 
auch eine bis zu 160 m mÃ¤chtige nicht metamorphe und flachlagernde Sedimentab- 
folge, die das Basement an einer scharfen ErosionsoberfiÃ¤ch Ãœberlagert Das Basement 
und die Sedimente werden von jÃ¼ngere mafischen GÃ¤nge und Sills durchschlagen, die 
REX (1971) mit ca. 170 Ma datiert hat (K/Ar; Gesamtgestein). Die Hauptarbeit Juckes 
bestand in der petrographischen und geochemischen Beschreibung der mafischen Intru- 
siva. Worsfold bearbeitete den sÃ¼dliche Teil des Gebirges. Dort fand er eine grÃ¶ÃŸe 
metamorphe Gesteinsvielfalt vor als Juckes im nÃ¶rdliche Teil und fÃ¼hrt eine detail- 
lierte petrographische Beschreibung der Gesteine durch. Einen weiteren Schwerpunkt 
seiner Arbeit bildeten geochemische Untersuchungen an den Basementgesteinen und 
den jungen mafischen Intrusiva. 
Eine zweite geologische Bearbeitungsperiode der Heimefrontfjella begann mit den 
neuen deutschen AktivitÃ¤te zu Beginn der 80er Jahre. Irn SÃ¼dsomme 1982183 war 
dieses Gebirge erstmals Ziel deutscher Geologen und Geophysiker. Ein Hubschrau- 
berunfall am Beginn der Expedition vereitelte aber das Vorhaben, so daÂ in das kÃ¼sten 
nÃ¤her Vestfjella ausgewichen wurde (BEHR et al. 1983). 1985186 gelang es dann das 
420 km von der Schelfeiskante entfernt gelegene Gebirge der Heimefrontfjella von der 
Georg-von-Neumayer Station aus mit Hilfe schwerer Kettenfahrzeuge zu erreichen 
(ARNDT et al. 1987). Die Route wurde in AbstÃ¤nde von 500 m mit Bambusstangen 
ausgeflaggt, um einen sicheren RÃ¼ckwe zur KÃ¼st zu gewÃ¤hrleisten Der ersten deut- 
schen Antarktisexpedition in die Heimefrontfjella im SÃ¼dsomme 1985186 folgten zwei 
weitere deutsche Expeditionen in den Jahren 1987188 (PATZELT 1988; JACOBS 1988; 
JÃ„GE 1988; LARSSON & BYLUND 1988; POSCHER 1988) und 1989190 (JACOBS 
et al. im Druck) auf der gleichen bewÃ¤hrte Route, sowie eine schwedische Expedition 
im Jahre 1988189 auf einer weiter im SÃ¼de gelegenen Route (Abb. 1.-2). 
WÃ¤hren Worsfold und Juckes sich besonders mit den jungen Sedimenten, jurassischen 
Vulkaniten sowie der petrographischen Beschreibung der Metarnorphite beschÃ¤ftig 
hatten, legten die deutschen Geologen den Schwerpunkt auf strukturgeologische und 
geochronologische Untersuchungen. Die strukturgeologischen Untersuchungen erga- 
ben, daÂ in der Heimefrontfjella eine polyphase Deformationsgeschichte vorliegt, mit 
einer NE-gerichteten ersten Deformationsphase unter amphibolit- bis granulitfaziellen 
und einer NW-gerichteten zweiten Deformationsphase unter grÃ¼nschieferfazielle 
Metamorphosebedingungen. U/Pb-Alter an Zirkonen ergaben, daÂ die Heimefrontfjella 
nicht etwa ein palÃ¤ozoische Orogen ist, wie WORSFOLD (1967) und JUCKES (1972) 
annahmen, sondern daÂ dieses Gebirge im mittleren Proterozoikum vor ca. 1000 - 1100 
Ma entstand (ARNDT et al. 1987; WEBER et al. 1990; ARNDT et al. in Vorb.; s. a. 
SPAETH & FIELITZ 1987). Dieses Alter entspricht dem Nimrod-Ereignis im 
Transantarktischen Gebirge und dem 'Kibaran Event' in Afrika (WEBER 1990). Ã„hn 
liehe Alter ergaben Datierungen an Charnockiten von Mannefallknausane (ARNDT et 
al. in Vorb.). 
In Annandagstoppane, ca. 200 km nordÃ¶stlic der Heimefrontfjella (Abb. 1.-2) ist eben- 
falls kristallines Basement aufgeschlossen, welches jedoch mit 3200 Ma datiert wurde 
(HALPERN 1970). Die Gesteine von Annandagstoppane sind damit die Ã¤lteste 
Gesteine des westlichen Dronning Maud Lands. Nur 50 km weiter Ã¶stlich im Borgmas- 
siv, stehen flachlagernde, proterozoische Vulkanite und liminische Sedimente an, die 
mittelproterozoische Alter aufweisen (NEETHLING 1970; PETERS 1989; 
KRYNAUW et al. 1991; WATTERS et al. 1991) und im Gegensatz zum kristallinen 
Basement der Heimefrontfjella nicht deformiert sind. WEBER (1990), MOYES & 
BARTON (1990) vermuten, daÂ die archaischen Gesteine von Annandagstoppane das 
Fragment eines Kratons reprÃ¤sentiere und die proterozoischen Sedimente und Vulka- 
nite vom Borgmassiv als Deckschichten des Kratons zu interpretieren sind. Nach der 
palinspastischen Gondwanarekonstruktion von WEBER et al. (1990), ARNDT et al. (in 
Vorb.) ist das Kratonfragment ein Teil des Simbabwe Kaapvzal Kratons und das Hei- 
mefrontfjella Orogen kann danach mit dem kibarischen Namaqua-Natal Belt des sÃ¼dli 
chen Afrika korreliert werden (Abb. 1.-4). Schon MARTIN & HARTNADY (1986) 
hatten nach ihrer Gondwanarekonstruktion mit Hilfe magnetischer Annomalien des 
indischen Ozeanbodens vermutet, daÂ die Heimefrontfjella ein Verbindungsglied zum 
Namaqua-Natal Belt darstellen kÃ¶nnte Mit Hilfe von U/Pb-Altersdatierungen (ARNDT 
et al. in Vorb.) konnte diese Korrelation schlieÃŸlic bestÃ¤tig werden. 
Metamorphosealter von ca. 1100 Ma weisen auÂ§erde die Gebirge von Kiwanveggen 
und Sverdrupfjella Ã¶stlic des Jutul Penck Grabens auf (Abb. 1.-2). Sie werden als 
nordÃ¶stlich Fortsetzung des Heimefrontfjella Orogens gedeutet (MOYES & BARTON 
1990). Die Ã„quivalent der oberproterozoischen Borgmassiv-Vulkanite sind die 
Urnkondo-Magmatite in SE-Afrika. Die Sutur zwischen Kraton und kibarischem Oro- 
gen ist nicht aufgeschlossen. Es ist zu vermuten, daÂ sie im Osten entlang des Jutul 
Penck Grabens verlÃ¤uf und im Westen zwischen Mannefallknausane und Vestfjella in 
das Weddell Meer streicht. 
Innerhalb Gondwanas nahm die Antarktis eine zentrale Position ein. Im Bereich des 
Dronning Maud Lands grenzte das sÃ¼dlich Afrika an den antarktischen Kontinent. An 
der Wende vom PalÃ¤ozoiku zum Mesozoikum begann Gondwana zu zerbrechen. 
WÃ¤hren des initialen Riftings kam es zur Effusion voluminÃ¶se Basaltabfolgen mit 
einer Konzentration der vulkanischen TÃ¤tigkei zwischen 170 und 180 Ma (PETERS 
1989; SPAETH & FIELITZ 1987). Die vollstÃ¤ndig Trennung der Antarktis von Afrika 
war jedoch erst vor 130 Ma abgeschlossen (LAWVER et al. 1987). Jurassische Rift- 
basalte stehen in Vestfjella in einer HÃ¶h von ca. 900 m an (HELLE & WINSNES 
1972; PETERS 1989). In der Heimefrontfjella gibt es eine 130 m mÃ¤chtig jurassische 
Basaltabfolge, deren Basis in ca. 2450 m liegt. Am Kontinentrand fanden HINZ & 
KRAUSE (1982) mit Hilfe digitalseismischer Methoden unter einer ca. 3-4 km mÃ¤ch 
tigen Sedimentschicht eine mehrere km mÃ¤chtig Gesteinsabfolge, die erhÃ¶ht vP- 
Wellengschwindigkeiten aufweist und die von ihnen ebenfalls als jurassische Vulkanite 
interpretiert wurden. Die unterschiedlichen HÃ¶henlage der jurassischen Flutbasalte 
zeigen, daÂ es vermutlich wÃ¤hren des Gondwanazerfalls parallel zum Kontinentalrand 
zu einer intensiven StÃ¶rungstektoni mit VerwerfungsbetrÃ¤ge kam, die auf einer Ent- 
fernung von 300 km bis zu 10 km betragen haben kÃ¶nnte (WEBER et al. 1990). 
Bereits JUCKES (1972) hatte vermutet, daÂ das Escarpment der Heimefrontfjella durch 
eine parallel zum Gebirge verlaufende StÃ¶run mit nachfolgender riickschreitender Ero- 
sion entstanden ist. 
Den in dieser Arbeit prÃ¤sentierte Ergebnissen liegen die GelÃ¤ndearbeite dreier Expe- 
ditionen der SÃ¼dsomme 1987188 bis 1989190 zugrunde. WÃ¤hren dieser Zeit wurde der 
zentrale Teil der HeimefrontfjeIIa (Sivorgfjella) (Abb. 1.-3) sowie N-Tottanfjella im 
MaÃŸsta 1:25.000 kartiert und nach petrographischen, strukturgeologischen und geo- 
chronologischen Gesichtspunkten intensiv beprobt. 
Einer ersten Ãœbersichtskartierun lag eine norwegische Karte im MaÃŸsta 1:250.000 
des Norsk Polar Intitut (1988) zugrunde. 1985186 hat das Institut fÃ¼ Angewandte Geo- 
dÃ¤si (Frankfurt) eine photogrammetrische Befliegung der Heimefrontfjella durch- 
gefÃ¼hrt Die daraus entstandenen SchichtlinienplÃ¤n im MaÃŸsta 1:25.000 dienten 
zusammen mit Ortholuftbildern als Grundlage fÃ¼ die geologische Kartierung. 
Abb. 1.-4: Nach WEBER et al. (1990) ist das ca. 1100 Ma alte Heimefrontfjella-Ge- 
birge ein Teil eines mehrere tausend Kilometer langen kibarischen GebirgsgÃ¼rtel der 
sich am SÃ¼d und Ostrand des Simbabwe-Kaapvaal entlangzieht. Die westliche Fortset- 
zung des Heimefrontfjella-Orogens ist im kibarischen Namaqua-Natal Belt zu sehen. 
Kirwanveggen und Sverdrupfjella bilden die nordÃ¶stlich Fortsetzung dieses Gebirgs- 
gÃ¼rtels Ein Fragment des Simbabwe-Kaapvaal Kratons ist in Anandagstoppane (vgl. 
Abb. 1.-2) aufgeschlossen. 
I 2. Zielsetzungen 
Strukturgeologische und geochronologische Untersuchungen haben gezeigt, daÂ in der 
Heimefrontfjella ein Teil eines polyphas deformierten Gebirges vorliegt, dessen Haupt- 
deformationsphase ein kibarisches Alter aufweist. Dieses Ereignis lÃ¤Ã sich nach einer 
entsprechenden Gondwanarekonstruktion mit dem durch eine ebenfalls kibarische Oro- 
genese entstandenen Namaqua-Natal Belt in SÃ¼dafrik orrelieren. 
Die kibarischen Strukturen werden z. T. von Scherzonen versetzt, wobei aufgrund 
unterschiedlicher Bewegungsrichtungen angenommen wurde (WEBER et al. 1990), daÂ 
es sich hierbei mÃ¶glicherweis um eine zweite, jÃ¼nger ÃœberprÃ¤gu handeln kÃ¶nnte 
Da bisher keine Altersinformationen Ã¼be die niedrige Temperatur- und AbkÃ¼hlungs 
geschichte der HeimefrontfjeUa vorlagen, ergaben sich daraus folgende ArbeitsansÃ¤tze 
1: Geochronologischer Arbeitsansatz: 
- Wie alt ist die jÃ¼nger Deformationsphase? 
- Ist sie mit der K/Ar-Methode datierbar? 
- Ist die gesamte Heimefrontfjella von der jÃ¼ngere ÃœberprÃ¤gu betroffen? 
2: Strukturgeologischer Arbeitsansatz: 
- Welche tektonischen Elemente charakterisieren die jÃ¼nger ÃœberprÃ¤gu und 
wie unterscheidet sich diese jÃ¼nger von der Ã¤itere Deformationsphase? 
- Welchen Schersinn weisen die Scherzonen auf? 
- Haben die Scherzonen eine Ãœberregional Bedeutung? 
Die Heimefrontfjella nimmt heute eine Kontinentrandposition ein. Als Gondwana an 
der Wende vom PalÃ¤ozoiku zum Mesozoikum anfing zu zerbrechen, kommt es 
besonders im Jura (170 - 180 Ma) zur Effusion voluminÃ¶se mafischer Schmelzen. 
Obwohl das proterozoische Basement bereits im PalÃ¤ozoiku bis auf Meeresspiegel- 
hÃ¶h abgetragen worden war, befindet sich die palÃ¤ozoisch LandoberfiÃ¤ch jetzt in 
etwa 2100 m HÃ¶he wobei sie an mindestens einer LokalitÃ¤ durch eine jÃ¼nger Block- 
tektonik verstellt wurde (JUCKES 1972). Mit Hilfe der Spaltspurenmethode an Apati- 
ten, die eine effektive SchlieÃŸungstemperatu von nur 1 W C  aufweisen, sollte der Tief- 
temperatur- und Hebungsgeschichte dieses Gebirges unter folgenden Gesichtpunkten 
nachgegangen werden: 
3: Apatit-Spaltspurenmethode: 
- Welchen EinfluÃ hat der jurassische Magmatismus auf die Temperatur- 
geschichte des Untersuchungsgebietes? 
- Lassen sich im Untersuchungsgebiet Phasen relativer tektonischer Ruhe von 
solchen beschleunigter Heraushebung unterscheiden und sind diese mit dem 
Gondwanazerfall korrelierbar? 
- Wie alt ist die Blocktektonik im Bereich der Heimefrontfjella und sind die 
VerwerfungsbetrÃ¤g quantifizierbar? 
I1 Die Geologie der Heimefrontfjella - Strukturgeologische Ergebnisse 
I1 1. Einleitung 
WÃ¤hren der ersten deutschen Expedition in die Heimefrontfjella 1985186 war dieser 
Gebirgszug als Teil eines polyphas deformierten Orogens identifiziert worden (ARNDT 
et al. 1987, WEBER et al. 1990). In den Kottasbergen (N-Heimefrontfjella) sind groÃŸ 
NE-vergente Falten erhalten (Abb. 11.-1), die dem oberproterozoischen, von ARNDT et 
al. (in Vorb.) mit ca. 1100 Ma datierten Deformationsereignis zugeschrieben werden. 
Ein jÃ¼ngere metamorphes Ereignis wird durch kataklastische bis mylonitische Scher- 
Zonen mit NW-gerichteten Scherbewegungen reprÃ¤sentiert die postmetamorphe Peg- 
matite und mafische GÃ¤ng versetzen (Abb. 11.-2). AuÃŸerde hat die Ãœbersichts 
kartierung gezeigt, daÂ besonders der lithologisch und strukturell vielfaltig aufgebaute 
zentrale Teil diese Gebirges (Sivorgfjella) ein interessantes Objekt fÃ¼ detailliertere 
strukturgeologische, geochronologische und petrologische Untersuchungen ist. Dort 
steht eine polyphas deformierte vulkano-sedimentÃ¤r Gesteinsabfolge an, die von zahl- 
reichen granitischen bis granodioritischen Metaplutoniten intrudiert wird. Diese 
Abfolge wurde unter besonderer BerÃ¼cksichtigun der mylonitischen ÃœberprÃ¤gu 
zwischen 1988 und 1990 untersucht und fÃ¼ strukturgeologische und geochronologische 
Zwecke eingehend beprobt. 
Zur Darstellung des lithologischen und strukturellen Aufbaus des Arbeitsgbietes wurde 
Sivorgfjella und der nÃ¶rdlich Teil Tottanfjellas in 6 Bereiche aufgeteilt (Abb. 11.-3). 
Jeder Teilbereich wird im einzelnen anhand von Kartenskizzen, Profilen etc. dargestellt, 
und hieraus zum SchluÃ ein regionalgeologisches Modell erstellt. Auf dieser Basis wer- 
den im AnschluÃ die geochronologischen Ergebnisse prÃ¤sentiert Die lithologischen 
Einheiten werden nur kurz beschrieben, da eine detaillierte petrographisch-petrologi- 
sehe Bearbeitung dieses Gebietes zur Zeit durch SCHULZE (in Vorb.) durchgefÃ¼hr 
wird. 
Die in dieser Arbeit verwendeten Kartenskizzen basieren auf den Kartierungsarbeiten, 
die zwischen 1986 und 1990 durchgefÃ¼hr wurden. Sie sind als Gemeinschaftsprodukt 
der Expeditionsteilnehmer zu verstehen (ARNDT et al. 1987; JACOBS 1988; JACOBS 
et al. in Vorb.). Drei dieser Karten werden 1991 im MaÃŸsta 1:25.000 in Zusarnmen- 
arbeit mit dem Institut fÃ¼ Angewandte GeodÃ¤si (Frankfurt a. M.) publiziert. Die hier 
verwendeten Kartenskizzen werden zugunsten der Ãœbersichtlichkei n einem kleineren 
MaÃŸsta wiedergegeben. Es handelt sich um stark vereinfachte Karten, die fÃ¼ spezielle, 
meistens strukturgeologische Darstellungen angefertigt wurden. Eine geologische Ãœber 
sichtskarte ist in Abb. 1.-3 dargestellt. 
I1 2. Scharffenbergbotnen und die im NW vorgelagerten Nunataka (Abb. 4) 
I1 2.1 Lithologie 
Im Bereich des Scharffenbergbotnen steht eine Abfolge bimodaler, dominant leuko- 
krater Metavulkanite an, die mit geringmÃ¤chtige Metasedimenteinschdtungen 
Abb. H.-1: Der NE-vergente Falten- und Schuppenbau in den Kottasbergen (N- 
Heirnfrontfiella) wird dem von ARNDT et al. (in Vorb.) mit Ca. 1100 Ma datierten 
oberproterozoischen Metamorphoseereignis zugeschrieben (WEBER et al. 1990); 
Leabotnen; WandhÃ¶h ca. 200 m; Blickrichtung: NW. 
Abb. H.-2: Postmetamorphe Pegmatite und mafische Ggnge werden an jungen Scher- 
Zonen mit W-gerichtetem Schersinn versetzt; Kottasberge, NW-Ende von 
Schivestolen; WandhÃ¶h ca. 250 m; Blickrichtung: SW. 
Abb. 11.-3: AufschluÃŸkart der zentralen Heimefrontfjella. Die Ausschnitte von 6 
Kartenskizzen sind markiert. 1: N-Sivorgfjella (Scharffenbergbomen), vgl. Abb. 11.-4; 
2: NE-Sivorgfjella, vgl. Abb. H.-25; 3: Zentrales Sivorgfjella, vgl. Abb. H.-28; 4: SW- 
Sivorgfjella, vgl. Abb. 11.-34; 5: S-Sivorgfjella, vgl. 11.-45; 6: N-Tottanfjella, vgl. Abb. 
11.-53. 
wechsellagem und von mÃ¤chtige granitischen bis granodioritischen Orthogneisen 
intrudiert sind. 
I1 2.1.1 Vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge 
Die BÃ¤ndergneis der Metavulkanit-Serie (Abb. 11.-5) setzen sich aus einer Wechsel- 
foge leukokrater sowie melanokrater Metavulkanite mit kontrastreichen, scharfen Mate- 
rialgrenzen zusammen. Die leukokraten Metavulkanite sind epigranulare, fein- bis mit- 
telkÃ¶rnige Magnetit (Mt)-fÃ¼hrend Kfsp-Plag-Bio-Gneise. In einigen Bereichen tritt 
eine Feldspatblastese auf. Besonders auffÃ¤lli ist die fast stets auftretende disperse Mt- 
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Abb. 11.-4: Geologische Ãœbersichtskart N-Sivorgfjellas. 
Wrightharnaren 
Abb. X-5: Steilstehende Abfolge von BÃ¤ndergneisen die als Sequenz bimodaler 
Vulkanite interpretiert wird; W-Boyesenuten; Blickrichtung: NE. 
Abb. 11.-6: Typisch fÃ¼ die leukokraten Metavulkanite ist die disperse Magnetit-Ver- 
teilung. Der leukokrate Saum um die Magnetite kÃ¶nnt darauf hindeuten, daÂ dieser 
durch Sarnrnelkristallisation der dunklen Gemengteile entstanden ist. 
FÃ¼hrun (Abb. 11.-6). Die idiomorphen Mt-KÃ¶rne sind zumeist Ca. 1-2 mm, manchmal 
bis zu 1 cm groÃŸ Sie weisen einen leukokraten Saum auf. Dies deutet darauf hin, daÂ 
der Magnetit vermutlich sekundk durch eine Sammelkristallisation beim Zerfall der 
mafischen Gemengteile entstanden ist. s-parallele Konzentrationen von Qz-Fsp-Schlie- 
ren und nebulitische Texturen innerhalb der leukokraten MetavulkanitbÃ¤nde deuten auf 
eine beginnende Migmatisierung hin. 
Die melanokraten Zwischenlagen sind fein- bis mittelkÃ¶rnig Amphibolite, Gt-Amphi- 
bolite oder Hbl-Bio-Plag + Gt k Qz-Gneise. 
Als sedimentÃ¤r Einschaltungen in die Metavulkanit-Abfolge treten Glimmerschiefer, 
Paragneise, Quarzite, Kalksilkate und Marmore, meistens nur in geringen MÃ¤chtig 
keiten von 1 bis 2 m auf. Irn Gegensatz zu den BÃ¤ndergneise der Metavulkanit-Serie 
tritt in diesen Gesteinen hÃ¤ufi Ms und Gt auf. 
Am Ustvedthorten stehen von Pegmatiten intrudierte Quarzite an, bei denen die SchrÃ¤g 
schichtung noch erhalten ist. Der splittrige Bruch und porphyroblastische Muskovite 
deuten auf eine T-dominierte spÃ¤t Metamorphosephase hin. 
Marmore treten in zwei kleinen Linsen am FuÃ des Wrighthamaren auf. Am SE-FuÃ 
des Engethovet tritt eine Ca. 50 m lange und 3 m breite Marrnorlinse als Xenolith in der 
Peripherie eines OrthogneiskÃ¶rper auf. Dieser Marmor weist im Randbereich Para- 
genesen von Aktinolith, Zoisit und Talk auf. 
I1 2.1.2 Metaplutonite 
Die vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge wird von verschiedenenen, jetzt vergneisten plutoni- 
schen Gesteinen intrudiert. Der Verband zum Nebengestein ist hÃ¤ufi tektonisch, so daÂ 
der intrusive Charakter nicht immer eindeutig nachweisbar ist. Jedoch weist sie das 
zumeist zahlreiche Auftreten von Xenolithen als Metaplutonite aus. Alle plutonischen 
Gesteine haben granitische bis granodioritische Zusammensetzung. Basische Ã„quiva 
lente fehlen. 
Der Wrighthamaren-Augengneis (WORSFOLD 1967) ist ein Metaplutonit, der im sÃ¼d 
Ã¶stliche TalschluÃ des Scharffenbergbotnen ansteht und den gesamten Bereich des 
Wrighthamaren einimmt (Abb. 11.-4). Seine NW-Begrenzung ist tektonisch, der sÃ¼dÃ¶s 
liche Kontakt ist nicht aufgeschlossen. Er weist bis zu 10 cm groÃŸ Plag-Megakristalle 
in einer Grundmasse von Kfsp, Bio, Hbl und Gt auf. Gt-Symplektite treten in der Rand- 
partie dieses OnhogneiskÃ¶rper auf. WORSFOLD (1967) beschreibt EinschlÃ¼ss von 
Opx im Fsp und leitet daraus einen primÃ¤ charnockitischen Ursprung dieses Plutonits 
ab. Im Randbereich geht der Wrighthamaren-Augengneis in Augengneismylonite mit 
stark reduzierter KorngrÃ¶Ã Ã¼ber 
Der Fischgneis (WORSFOLD 1967), der seinen Namen durch seine Vielzahl von 
Xenolithen bekommen hat, nimmt den gesamten Bereich des Holdorsentoppen ein 
(Abb. D.-4). Er weist die gleiche mineralogische Zusammensetzung wie der 
Wrighthamaren-Augengneis auf, ist aber feinkÃ¶rnige ausgebildet. Deshalb wird er als 
randliches Ã„quivalen des Wrighthamaren-Augengneises interpretiert. Seine NW- und 
SE-Begrenzungen sind stark mylonitisiert, so daÂ auch hier die KontaktverhÃ¤ltniss 
zum Nebengestein verwischt sind. Es treten eine Vielzahl eingeregelter und gelÃ¤ngte 
Xenolithe auf, die eine deutliche Kontaktmetamorphose aufweisen und mehrere 10er 
Meter lang sein kÃ¶nnen Die Xenolithe weisen eine Ã¤lter Metamorphose auf. Im 
Gipfelbereich des Holdorsentoppen treten viele Quarzit-Xenolithe auf. Erstaunlicher- 
weise ist in ihnen eine reliktische SchrÃ¤gschichtun manchmal noch erhalten (Abb. 11.- 
7). Der Fischgneis ist z. T. nur relativ schwach deformiert, so daÂ die Platznahme dieses 
Plutonits spÃ¤ttektonisc stattgefunden haben muÃŸ 
Im Bereich des Furubotnnabben und Soliennabben steht ein dunkler Augengneis an. Im 
SE grenzt dieser an eine vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge bestehend aus Quarziten, Kalk- 
silikaten, Bio-Gneisen und Amphiboliten. Eine Kontaktmetamorphose wurde nicht 
beobachtet. Die nordwestliche Begrenzung ist nicht aufgeschlossen. In einer Grund- 
masse von Bio, Hbl und Gt schwimmen weiÃŸ oder grÃ¼nlic gefÃ¤rbte z. T. gesÃ¤umte 
mesoperthitische FeldspÃ¤te die auf hohe Bildungstemperaturen hinweisen. Der Gehalt 
an Gt nimmt nach N zu. Am Soliennabben tritt Opx in diesem Orthogneis auf (Probe J 
253.1). 
Die Xenolithe weisen im Gegensatz zu den EinschlÃ¼sse im Fischgneis keine Kontakt- 
metamorphose auf. Stattdessen ist der Ãœbergangsbereic von Xenolith zum Augengneis 
von einer intensiven hochtemperierten Mylonitisierung betroffen. MÃ¶glicherweis ist 
die Mylonitisierung dieses Kontaktbereichs aufgrund des hohen Kompetenzkontrasts 
zwischen Augengneis und Xenolith wÃ¤hren der Verfaltung entstanden. 
Am SE-FuÃ des Engethovet (Abb. II.-4) steht ein Augengneis an, der im Nebengestein 
eine Ca. 100-200 m breite Kontaktaureole mit erhÃ¶hte Migmatisierungsgrad hervorge- 
rufen hat. Diese Zone ist etwa senkrecht zur metamorphen Streichrichtung des Neben- 
gesteins orientiert (Abb. 111.-4), so daÂ man annehmen muÃŸ daÂ es sich um eine spÃ¤t 
tektonische Intrusion handelt. 
Bei weiteren kleineren Augengneisvorkommen ist es aufgrund der AufschluÃŸverhÃ¤l 
nisse nicht immer eindeutig, ob es sich um Metaplutonite handelt. 
I1 2.1.3 Hypabyssale Intrusiva 
Im Bereich des Furubotnnabben und Soliennabben treten zahlreiche, Ca. 1 bis 3 m 
mÃ¤chtige eingefaltete Bio-Fsp-Qz-GÃ¤ng mit riesenkÃ¶rnige Mineralwachstum (< 10 
cm) von Bio und Fsp auf. Qz und Fsp weisen hÃ¤ufi orientierte Verwachsungen auf. 
FeinkÃ¶rniger PegmatitgÃ¤ng treten im sÃ¼dwestliche Bereich des Scharffenbergbotnen 
auf. 
Mafische GÃ¤ng sind hÃ¤ufige als Pegmatite. Der Wrighthamaren-Augengneis wird von 
zahlreichen, scheinbar nicht deformierten mafischen GÃ¤nge durchzogen. Diese GÃ¤ng 
haben eine weiÃŸlic verwitternde Kontaktaureole im Augengneis erzeugt (Abb. 11.4). 
Obwohl diese GÃ¤ng den Augengneis diskordant durchschlagen und nicht verfaltet sind, 
liegen sie nun als Amphibolite oder Gt-Amphibolite vor. 
Abb. 11.-7: In Quarzit-Xenolithen innerhalb des Fischgneises ist die SchrÃ¤gschichtun 
noch erhalten; Gipfelbereich des Holdorsentoppen. 
Abb. 11.-8: Zahlreiche undefor- 
mierte, Ã¼berwiegen flachlagemde 
mafische GÃ¤ng durchschlagen 
den Wrighthamaren-Augengneis 
und haben weiÃŸlic verwitternde 
Kontaktzonen erzeugt. Obwohl sie 
undeforrniert sind, liegen sie jetzt 
als Amphibolite oder Gt-Amphi- 
bolite vor; Steilwand nÃ¶rdlic des 
Wrighthamaren; WandhÃ¶h Ca. 
200 m; Blickrichtung: E. 
II 2.2 Tektonik 
Die metamorphen s-FlÃ¤che stehen in den meisten Bereichen steil und ihre Haupt- 
streichrichtung ist NE-SW, also parallel zur LÃ¤ngserstreckun des Gebirges orientiert. 
Der gesamte Bereich ist intensiv verfaltet. An einigen LokalitÃ¤te treten Falteninter- 
ferenzen um meistens subparallele Faltenachsen auf. Alle Falten Ã¼berfalte stets einen 
prÃ¤existente metamorphen Lagenbau. Im sÃ¼dÃ¶stlich Bereich des 
Scharffenbergbomen tritt eine mehrere hundert Meter breite, mylonitische Scherzone 
auf. Die mylonitischen s-FlÃ¤che sind ebenfalls Ã¼berfaltet Die entstandenen Faltungs- 
typen sind stark vom Anisotropiekontrast und damit von der Lithologie abhÃ¤ngig 
Unterschiedliche Faltentypen und somit Bereiche mit sehr unterschiedlichem tektoni- 
schen Baustils sind in abhÃ¤ngi vom Gesteinstyp, der tektonischen Pragung der 
Gesteine vor der Faltung sowie der Orientierung der AnisotropieflÃ¤che entstanden: 
a) Bereiche mit Schlingentektonik: Faltung um steilstehende Faltenachsen mit 
meistens groÃŸe Amplituden 
b) Bereiche, die um flach bis mittelsteil nach NE einfallende zylindrische oder 
nicht zylindrische Faltenachsen verfaltet sind 
I1 2.2.1 Schlingentektonik 
Bereiche mit Schlingentektonik weisen steilstehende Faltenachsen und groÃŸ Falten- 
amplituden auf, die hÃ¤ufi nur eine Deformationsphase erkennen lassen. Dies sind die 
Gebiete von Torsviktoppane, Furubotnnabben, Steinnabben und Ustvedhorten (Abb. 
11.-4). 
Am Torsviktoppane (Abb. 11.-418) sind dickbankige BÃ¤ndergneis (dominant leukokrate 
Metavulkanite) um steile Faltenachsen im m- bis 100 m-Bereich verfaltet. Diskordante 
AmphibolitgÃ¤ng sind mitverfaltet. In den Amphiboliten ist eine Schieferung ausgebil- 
det, die parallel zu den NE-SW streichenden FAF orientiert ist. Der mylonitisch ausge- 
bildete Kontakt zum Fischgneis im NW ist ebenfalls um steilstehende Faltenachsen ver- 
faltet. Zu den steilstehenden Faltenachsen ist eine flachliegende ac-KlÃ¼ftun ausgebil- 
det. Die BÃ¤ndergneis sind an einigen schmalen, diskreten Zonen z.T. mylonitisch aus- 
gebildet, womit ein flacheres, NE-streichendes Mineralstreckungslinear assoziiert ist. 
Am Steinnabben (Abb. B.-411 1) steht ebenfalls eine Wechsellagerung von hellen und 
dunklen, schlierig-migmatisch ausgebildeten Metavulkaniten an. Die Abfolge ist um 
steil bis mittelsteil nach SE abtauchende Faltenachsen im 10er bis 100er m-MaÃŸsta 
verfaltet. Neben den b-parallelen Runzellinearen sind auch spitzwinklig zu letzteren 
orientierte Streckungslineare ausgebildet, die mit 'sheath folds' assoziiert sind. Daraus 
lÃ¤Ã sich folgende Deformationsabfolge ableiten: 
1. Parallelschieferung; 'sheath folds' 
2. Ãœberfaltun um steile Faltenachsen 
Der dunkle Augengneis im NW-Teil des Furubotnnabben (Abb. 11.-411) sowie die nach 
SE angrenzende vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge sind um mittelsteil bis steil nach S ein- 
fallende Faltenachsen verfaltet. Irn AufschuÃŸmaÃŸst ind die Falten stets zylindrisch 
und Ã¤lter GefÃ¼geelement wurden nicht vorgefunden. Anders als am Torsviktoppane 
lÃ¤Ã sich aus dem GroÃŸschlingenba hier eine W - S E  streichende Lage der Falten- 
achsenflÃ¤che ableiten. 
Die Nunataka von Ustvedthorten (Abb. 11.-3) werden von steilachsig verfalteten Quar- 
ziten aufgebaut. Die Quarzite weisen einen geringeren Metamorphosegrad als die 
vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge weiter im S auf. Die SchrÃ¤gschichtun ist z. T. noch er- 
halten. Eine Parallelschieferung ist nicht ausgebildet. Die Falten haben konzentrische 
Scharniere und ihre Achsen (Abb. 11.4) fallen steil nach NE ein. Ã„hnlic wie am 
Torsviktoppane streichen die steilstehenden FAF NE-SW. Die Quarzite weisen porphy- 
roblastischen Ms und Orthoklas auf. Sie werden von Pegmatiten intrudiert und zusam- 
men mit diesen verfaltet. Dies kÃ¶nnt darauf hindeuten, daÂ eine Intrusion im Unter- 
grund zu einer Temperung und K-Zufuhr des Quarzits gefÃ¼hr hat. 
Zusammenfassend lÃ¤Ã sich feststellen, daÂ in vier einzelnen und zumeist durch mylo- 
nitische Scherzonen begrenzten Bereichen eine Schlingentektonik ausgebildet ist, die 
sich durch offene Falten mit groÃŸe Amplituden auszeichnet. Die Lage der Falten- 
achsenflÃ¤che ist nicht einheitlich. 
I 
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Abb. 11.-9: Orientierung von s-FlÃ¤che und Faltenachsen steilachsig verfalteter 
Quarzite am Ustvedthorten. 
EI 2.2.2 Gebiete mit flach einfallenden oder nichtzylindrischen Faltenachsen 
Der NE-Kamm des Scharffenbergbotnen setzt sich aus einer Abfolge von BÃ¤nder 
gneisen mit geringmÃ¤chtige Metasedimenteinschaltungen zusammen. Im SE grenzt 
diese an den Wrighthamaren-Augengneis. Die meisten Bereiche sind um flach bis mit- 
telsteil nach NE einfallende Faltenachsen verfaltet. Jedoch ist eine Ã„nderun der 
Faltentypen entlang dieses Profils von SE nach NW feststellbar (Abb. 11.-4/2-5). 
Am Engethovet, im SE dieses AufschluÃŸbereichs grenzt die Paragneis-Metavulkanit- 
Wechsellagerung an den Wrighthamaren-Augengneis. Der Kontakt ist mylonitisch 
Abb. 11.-10: 'Sheath fold' in migmatischen Paragneisen; Gipfelbereich des 
Gerhardsenuten. 
Abb. 11.-11: Kofferfalten innerhalb eines Paragneises im Gipfelbereich des 
Gerhardsenuten; steile Faltenachsen. 
Ã¼berprÃ¤g Die vulkano-sedimentÃ¤r Wechsellagerung und der mylonitische Grenz- 
bereich des Wrighthamaren-Augengneis ist um offene, homoaxiale und asymmetrische 
Falten mit Faltenamplituden im m- bis 10 m Bereich verfaltet (Abb. 415). Die Falten 
weisen einen langen NE-SW streichenden Schenkel und einen kÃ¼rzere und ausge- 
dÃ¼nnte NW-SE streichenden Faltenschenkel bei mittelsteil nach NE einfallenden 
Faltenachsen auf. Parallel zur Faltenachse ist ein Runzellinear entwickelt. 
200 m weiter nordwestlich des Engethovet stehen sehr dickbankige BÃ¤ndergneis an. In 
ihnen sind lediglich einige isoklinale Falten entwickelt, so daÂ die s-FlÃ¤che ein kon- 
stantes steiles Einfallen aufweisen (Abb. 11.-414). 
Die AufschlÃ¼ss sÃ¼dÃ¶stli des Gerhardsenuten (Abb. H.-413) setzen sich aus einer 
dÃ¼nnbankige Wechselfolge von BÃ¤ndergneise mit einigen Metasediment-Einschal- 
tungen zusammen. In diesen dÃ¼nnbankige Einheiten sind zahlreiche enge bis isoklinale 
und extrem nichtzylindrische Falten im cm- bis dm-MaÃŸsta entwickelt. Diese Falten 
Ã¼berfalte z. T. spitzwinklig ein Ã¤ltere Mineralstreckungslinear. Die Lage der b- 
Achsen streut auf einem GroÃŸkreis der in etwa der mittleren metamorphen s-FlÃ¤chen 
lage entspricht. 
Am Gerhardsenuten treten dann in einer stark variierenden und dÃ¼nnbankige vulkano- 
sedimentÃ¤re Abfolge 'sheath folds' (Abb. 11.-10), Kofferfalten (Abb. H.-11) und 
homoaxial Ã¼berfaltet Falten zumeist mit relativ kleinen Amplituden auf. Die b-Achsen 
zeigen wiederum eine angenÃ¤hert GroÃŸkreisverteilung Hier lÃ¤Ã sich erstmalig auch 
eine Ã¤lter Faltengeneration von einer jÃ¼ngere unterscheiden, die sich spitzwinklig 
Ãœberlager (Abb. H.-12). Die Ã¤ltere ME-streichenden Faltenachsen werden von jÃ¼n 
geren NE-streichenden uberfaltet. 
Abb. 11.-12: Orientierungen von b-Achsen zweier sich spitzwinklig Ãœberlagernde Fal- 
tengenerationen am Gerhardsenuten. Eine jÃ¼nger NE-streichende Faltengeneration 
uberfaltet eine Ã¤lter NNE streichende. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ im Bereich des NE-Kamms des 
Scharffenbergbotnen der Deformationsgrad von SE nach NW zunimmt. Aus 
homoaxialen und offenen Falten im SE entwickeln sich isoklinale und nichtzylindrische 
Falten im mittleren Kammabschnitt und schlieÃŸlic sogar 'sheath folds' irn nordwest- 
lichsten AufschluÃŸbereich Die Einfallrichtung der Lineare Ã¤nder sich dabei von SE 
nach NW in dextraler Rotationsrichtung um Ca. 50' (vgl. Abb. 11.-412-5). WÃ¤hren die 
Lineare im SE flach nach NE einfallen, fallen sie am Gerhardsenuten mittelsteil nach E 
ein. Die dextrale Rotation der Einengungsrichtung ist auch im AufschluÃŸbereic 
belegbar. 
Im Bereich des Bovesenuten steht 
ebenfalls eine polyphas defor- 
mierte vulkano-sedimentÃ¤r 
Wechselfolge mit zumeist steil bis 
mittelsteil einfallenden, nichtzy- 
lindrischen Faltenachsen an. Duk- 
tile Scherzonen sind ebenfalls um 
diese steilen Faltenachsen ver- 
faltet. Sowohl die steilen als auch 
die flacheren Faltenachsen Ã¼ber 
falten Ã¤lter Lineare. Die s-FlÃ¤che 
streuen auf einem GroÃŸkrei senk- 
recht zum Maximum der steilste- 
henden b-Achsen (Abb. 11.-13), 
wobei deutlich wird, daÂ die stei- 
len b-Achsen dominanter sind. 
Untergeordnet treten jÃ¼ngere NE- 
SW streichende b-Achsen auf, die 
die steilen Achsen iiberprÃ¤ge 
(Abb. 11.-4/10). Diese werden teil- 
weise wiederum homoaxial Ã¼ber 
faltet (Abb. 11.-14). 
Abb. II.-14: Die flach einfallen- 
den, NE-streichenden Faltenachsen 
am Boyesenuten sind teilweise 
homoaxial Ã¼berfaltet N-Wand des 
Boyesenuten; Blickrichtung: SSW. 
Abb. 11.-13: 
In 2.2.3 Scherzonen 
Im Bereich des Scharffenbergbotnen treten zwei deutlich unterscheidbare Mylonitisie- 
rungsereignisse auf: 
1. Hochtemperatur (HT)-Mylonite treten in mÃ¤chtigen steilstehenden Scherzo- 
nen mit dextralem Schersinn auf. 
2. Kataklasite und Tieftemperatur (LT)-Mylonite sind an geringmÃ¤chtigen ach 
SE einfallenden Scherzonen mit nach NW aufschiebendem Schersinn 
entwickelt. 
HT-mylonitische Gesteine treten bevorzugt im Kontakt zwischen Augengneisen pluto- 
nischen Ursprungs und vulkano-sedimentÃ¤re Abfolge auf, vereinzelt aber auch intra- 
forrnationell. Die MÃ¤chtigkei der Scherzonen variieren von einigen cm bis zu Ca. 500 
m. Eine besonders mÃ¤chtig Scherzone mit Ca. 500 m Ausstrichsbreite tritt im sÃ¼dwest 
lichen TalschluÃ des Scharffenbergbotnen auf (Abb. H.-15). Sie trennt den 
Wrighthamaren-Augengneis im S von steilachsig verfalteten Metavulkaniten im NW. 
Von der Mylonitisierung sind sowohl die Augengneise (Abb. 11.-16) als auch die Meta- 
vulkanite betroffen. Es treten alle Mylonitisierungsgrade von Proto- bis zu Ultramylo- 
niten auf. Eine Istraint-Konzentration im zentralen Teil der Mylonitzone ist nicht festzu- 
stellen. Ãœbe die gesamte Breite der Scherzone treten immer wieder groÃŸ und kleinere 
Linsen verschonter Bereiche auf. 
Sowohl die HT-mylonitischen als auch die verschonten Bereiche werden von Amphi- 
bolitgÃ¤nge diskordant intrudiert. Die gesamte Abfolge wird dann um NE-streichende 
Faltenachsen verfaltet (Abb. H.-17). 
Die HT-Mylonite weisen eine strenge, mittelsteil bis flach nach NE einfallende 
Streckungslineation auf, die subparallel zu den jÃ¼ngere Faltenachsen orientiert ist 
(Abb. 11.-4/7). Im Grenzbereich von Gesteinen mit starkem Kompetenzkontrast (z. B. 
Augengneis-Amphibolit) ist es parallel L zur Ausbildung einer Intrafolial-Boudinage 
gekommen (Abb. 11.-18). Die ZwischenrÃ¤um der Boudins ('neckst) sind teilweise mit 
Qz-Seggregaten mineralisiert. Das Auftreten schiefer Boudinage ist an geschonte Berei- 
che gebunden. Sie indizieren einen dextralea Schersinn innerhalb der steilstehenden 
Scherzone (Abb. 11.-19). Der Schersinn lÃ¤Ã sich an MikrogefÃ¼ge nicht eindeutig 
bestimmen, da die Ãœberfaltun und eine postmylonitische Temperung das geregelte 
mylonitische GefÃ¼g grÃ¶ÃŸtentei ausgelÃ¶sch hat. 
An einer LokalitÃ¤ innerhalb der breiten Scherzone im SE biegt das Mineralstreckungs- 
linear auf einer mylonitischen s-FlÃ¤ch parabelfÃ¶rrni um (Abb. 11.-20). AuÃŸerde tre- 
ten einige elliptische Faltenquerschnitte im Schnitt senkrecht zum Linear auf. Diese 
Strukturen deuten darauf hin, daÂ die steilstehenden Mylonite mit 'sheath folds' assozi- 
iert sind. 
Die HT-Mylonite sind grobkÃ¶rni rekristallisiert. Von der Rekristallisation sind auch 
Kfsp und Plag betroffen. Sie weisen ebenso wie Qz ein equilibriertes PflastergefÃ¼g auf, 
was fÃ¼ eine hochtemperierte Mylonitisierung spricht (Abb. H.-21,22). 
Abb. 11.-15: Die breite Scherzone im sÃ¼dÃ¶stlich TalschluÃ des Scharffenbergbotnen 
streicht NW-SE und nimmt die tief eingekerbten AufschlÃ¼ss im linken Bildbereich ein 
(SZ). Im Hintergrund ist die Ã¼be 500 m hohe Abbruchkante des Escarpments zu sehen; 
Blickrichtung: S. 
Abb. 11.-16: Mylonitischer 
Augengneis aus der steilstehenden 
Scherzone im WNW des 
Wrighthamaren; Blicichtung: 
parallel zum mylonitischen 
Streckungslinear = SW. 
Abb. 11.-17: Hochtemperaturmylonite werden diskordant von mafischen GÃ¤nge durch- 
schlagen und zusammen mit diesen um NE-streichende Faltenachsen verfaltet. Die 
Faltenachsen sind subparallel zum mylonitischen Streckungslinear orientiert; Scherzone 
im WNW des Wrighthamaren; Blickrichtung: N. 
Abb. 11.-18: Parallel zum mylonitischen Streckungslinear kommt es im Bereich von 
Kompetenzkontrasten (mylonitischer Augengneis/Amphibolit) zur Ausbildung einer 
Intrafolial-Boudinage. Die 'neckingl-Achse (Blickrichtung) ist senkrecht zum 
mylonitischen Streckungslinear orientiert; Scherzone im WNW des Wrighthamaren. 
Abb. 11.-19: Die asymmetrische Boudinage eines geschonten Bereichs innerhalb der 
steilstehenden Scherzone indiziert einen dextralen Schersinn; Scherzone im WNW des 
Wrighthamaren; Blickrichtung: senkrecht zum mylonitischen Streckungslinear. 
Abb. 11.-20: Das mylonitische Streckungslinear biegt auf einer steil einfallenden mylo- 
nitische s-FlÃ¤ch parabelfÃ¶rmi um. AuÃŸerde treten elliptische Faltenquerschnitte 
senkrecht zum Streckungslinear auf (in dieser Blickrichtung nicht erkennbar). Dies 
deutet darauf hin, daÂ die Mylonite mit 'sheath folds' assoziiert sind; KompaÃ als MaÃŸ 
stab; Scherzone im WNW des Wrighthamaren; Blickrichtung: SE. 
Abb. H.-21: Mylonitischer Augengneis aus der steilstehenden Scherzone westlich des 
Wrighthamuren (J 25.1.19 // L). Plagioklas ist grobkÃ¶rni rekristallisiert und zeigt 
ErholungsgefÃ¼ge Die Komgrenzen sind gerade und weisen 120'-Tripelpunkte auf; 
untere Bildkante: Ca. 4 mm. 
Abb. H.-22: Mylonitischer Augengneis aus der steilstehenden Scherzone westlich des 
Wrighthamaren (J 25.1.12 // L). Ein Orthoklas-Klast (linker Bildrand) weist einen 
rekristallisierten Streckungshof auf. Das Rekristallisat zeigt eine Mikroklinvergitterung; 
untere Bildkante: Ca. 4 mm. 
Abb. 11.-23: Tieftemperierte my- 
lonitische bis kataklastische Scher- 
zonen sind die jÃ¼ngste tektoni- 
schen Elemente, die im Scharffen- 
bergbotnen auftreten. Sie fallen 
meisten nach SE ein und weisen 
einen nach NW aufschiebenden 
Schersinn auf; a) Boyesenuten N- 
Wand; Blickrichtung: SW; b) S- 
Boyesenuten; KSZ = Kataklasti- 
sehe Scherzone; Blickrichtung: 
sw. 
Flach bis mittelsteil nach SE einfallende Scherzonen schneiden alle anderen Strukturen 
(Abb. 11.-23). An sie sind Kataklasite und tieftemperierte Mylonite gebunden. Im 
Bereich des Boyesenuten sind diese kataklastischen Scherzonen durch die Mineralisa- 
tion mit Epidot stark vergrÃ¼nt Ihr Schersinn ist NW-gerichtet (Abb. 11.-24). 
Am Holdorsentoppen stehen geringmÃ¤chtig tieftemperierte Mylonite an, die ein stei- 
leres Einfallen aufweisen. Rotierte Felspatklasten und SC-Strukturen indizieren aber 
ebenfalls einen NW-gerichteten schersinn. 
Zusammenfassung: 
Im Scharffenbergbotnen ist eine stark deformierte vulkano-sedimentÃ¤r Gesteinsab- 
folge aufgeschlossen, die von z. T. schwÃ¤che deformierten syn- bis postmeta- 
morphen Metaplutoniten und hypabyssalen Inrusiva intrudiert wird. Der Kontakt ist 
hÃ¤ufi mylonitisch Ã¼berprÃ¤g Strukturell lassen sich Gebiete mit einer ausgeprÃ¤gte 
Schlingentektonik von Bereichen unterscheiden, die um flach bis mittelsteil nach NE 
einfallende Faltenachsen verfaltet werden. Der Deformationsgrad kann senkrecht zur 
Hauptstreichrichtung stark variieren, was zu sehr unterschiedlichen Faltentypen 
fÃ¼hrt Irn SE des Scharffenbergbotnen ist eine breite, steilstehende hochtemperierte 
Scherzone mit dextralem Schersinn entwickelt. Die Scherzone wird posttektonisch 
von zahlreichen mafischen GÃ¤nge und Pegmatiten intrudiert. Diese postmylonih- 
sehen Intrusiva sind zusammen mit den Myloniten um flach nach NE einfallende 
Faltenachsen verfaltet. Als Ã¤ltest strukturelle Elemente treten sowohl in der mylo- 
nitischen Scherzone, als auch irn nichtmyloninitischen Nebengestein 'sheath folds' 
auf. Die jÃ¼ngste tektonischen Elemente sind kataklastische und tieftemperierte 
mylonitische Scherzonen mit NW-gerichtetem Schersinn. 
In NE-Sivorgfjella schwenkt der sonst in nordÃ¶stliche Richtung verlaufende 
Escarpmentrand nach SE um. An seinem Rand nahe von XU-Fjella sind einige kleinere 
Aufschliisse in HÃ¶he zwischen 1800 und 2320 m vorhanden. Zumeist steilstehende, 
NE-streichende Metamorphite werden hier von einer ausgeprÃ¤gte ErosionsoberflÃ¤ch 
in einer HÃ¶h von 2300 m abgeschnitten und von nicht metamorphen permokarbonen 
Sedimenten der Beacon Supergroup Ã¼berlagert Die hier nur 2 bis 3 m mÃ¤chtige 
Sedimente sind schlecht sortierte Sand- und Siltsteine. Dropstones deuten auf glazigene 
Sedimentationsbedingungen hin. Weitere, unerreichbar in der steilen Escarpmentwand 
liegende AufschlÃ¼ss lassen bis zu 50 m mÃ¤chtig Sedimente erkennen. 
In den sÃ¼dÃ¶stlich AufschlÃ¼sse von Lidkvarvet steht eine Wechselfolge von 
BÃ¤ndergneise (leukokrate und mafische Metavulkanite) mit Einschaltungen von Gt- 
und Ms-fÃ¼hrende Paragneisen, Glimmerschiefern, Kalksilikaten (eine Marrnorlinse) 
und konkordanten Amphiboliten an. Diese Abfolge wird von zahlreichen kleinen 
diskordanten Pegmatitadern durchschlagen. Die steilstehenden metamorphen s-FlÃ¤che 
werden hier um flach nach NNE abtauchende Faltenachsen im m bis 10 m Bereich 
verfaltet (Abb. 11.-2514). Der Faltenbau ist schwach NW-vergent. Ã„lter GefÃ¼g sind 
nicht erkennbar. 
Am Gramkroken werden die nÃ¶rdliche AufschlÃ¼ss von einem Gt-freien, dunklen 
Augengneis eingenommen. Nach S schlieÃŸ sich eine Folge von BÃ¤ndergneise und Gt- 
fÃ¼hrende Paragneisen an. Der Grenzbereich zwischen den Augengneisen und der 
vulkano-sedimentÃ¤re Abfolge ist mylonitisch ausgebildet, wobei eine intensive 
Verschuppung beider Gesteinseinheiten entstanden ist. Die Paragneise weisen z. T. eine 
Fsp-Blastese auf. In einer Ms-freien Glimmerschiefereinschaltung treten Ky- 
Porphyroblasten auf, die zum groÃŸe Teil pseudomorph in Sillimanitgarben 
umgewandelt sind (J923; Abb. H.-26). AuÃŸerde tritt Fibrolith auf (Abb. 11.-27). In den 
sÃ¼dliche AufschluÃŸbereiche sind die Paragneise zunehmend migmatisch ausgebildet. 
Das Leukosom ist ptygmatisch verfaltet und weist Gt auf. Die Paralleltextur des 
Melanosoms ist, vermutlich bedingt durch porphyroblastische Prozesse, entregelt. Die 
sÃ¼dliche Aufschliisse werden wieder von nicht migmatischen Paragneisen und 
Glimmerschiefern eingenommen. Sowohl der nÃ¶rdlich als auch der sÃ¼dlich Kontakt 
der Migmatite ist mylonitisch ausgebildet. Strukturell nehmen die Migmatite jetzt den 
Kern einer steil nach NE abtauchenden Mulde ein. Die Mylonite werden gemeinsam 
mit den anderen Gesteinseinheiten verfaltet, so daÂ die Mylonitisierung mindestens 
genauso alt wie die Faltung sein muÃŸ Die gesamte Abfolge ist um in ihrer Richtung 
variierende, zumeist nach NE einfallende Faltenachsen verfaltet (Abb. D.-25/3), die 
jedoch wie im Bereich des Scharffenbergbotnens auf einem GroÃŸkrei orientiert sind, so 
daÂ eine Verfaltung um nichtzylindrische Faltenachsen angenommen wird. Dies konnte 
jedoch im AufschluÃŸbereic nicht nachgewiesen werden. Ã„hnlich Raumlagen weisen 
Runzel- und Streckungslineare auf. 
Am Overlandnosa steht eine Wechselfolge von dunklen Augengneisen mit 
BÃ¤ndergneise und Paragneisen an. Die BÃ¤ndergneis zeichnen sich hier durch eine 
schlierige Hell-Dunkel-BÃ¤nderun im Cm- bis drn-Bereich aus. Die Paragneise sind 
metablastisch ausgebildet. Im nÃ¶rdliche AufschluÃŸbereic sind die Gesteine intensiv 

Abb. 11.-26: Sillimanitgarben (Pfeil) ersetzen pseudomorph Disthen in einem Metapelit 
am Gramkroket (J 963); untere Bildkante: Ca. 4 mrn. 
Abb. H.-27: Fibrolith in einem Metapelit am Gramkroken (J963); untere Bildkante: Ca. 
2mm. 
mylonitisiert und eng, teilweise in nur dm-mÃ¤chtige Lagen miteinander verschuppt. 
Amphibolite und Gt-Amphibolite finden sich als bis zu 15 m mÃ¤chtig konkordante 
Einschaltungen. Die Abfolge ist um flach nach NE einfallende Faltenachsen verfaltet, 
dabei ist der Faltenbau schwach SE-vergent (Abb. 112). In den sÃ¼dwestliche 
AufschlÃ¼sse gehen die Augengneise in nahezu undeformierte Granitoide mit groÃŸen 
idiomorphen Fsp-Augen Ã¼ber 
Auch beim Christensenkollen nimmt der dunkle Augengneis den grÃ¶ÃŸt Teil der 
aufgeschlossenen FlÃ¤ch ein. Im mittleren Teil des Aufschlusses wird er von einer 
Abfolge wechsellagernder dunkler Metavulkanite und Paragneise abgelÃ¶st In den 
hÃ¶chstgelegene Teilen treten dunkle und helle Gt-fÃ¼hrend Augengneise auf. Ein 
Xenolith weist kÃ¶rnige Sillirnanit auf (GZ 52). Der dunkle Augengneis ist im N- und 
Mittelteil stark mylonitisch ausgebildet. Die mylonitischen Streckungslineare streichen 
NE-SW (Abb. 11.-2511). Die Mylonitzone lÃ¤Ã sich zum Overlandnosa weiterverfolgen. 
Die dunklen Metavulkanite sind isoklinal verfaltet. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ im Vergleich zum Scharffenbergbotnen hier 
hÃ¶hermetamorph Gesteine mit einem einfacheren strukturellen Aufbau anstehen. 
Der gesamte Bereich ist um flach nach NNE-einfallende Faltenachsen verfaltet. 
Hervorzuheben ist das Auftreten von Disthen in Ms-freien Metapeliten. Disthen ist 
zum groÃŸe Teil in garbenfÃ¶rrnige Sillimanit umgewandelt. 
Im zentralen Teil von Sivorgfjella treten GesteinsaufschlÃ¼ss in Form langer, schmaler, 
sich in nordwestlicher Richtung erstreckender KÃ¤mm auf, bei denen meistens nur die 
NW-Enden zugÃ¤nglic sind. Einige hoch in der Escarpmentwand liegende AufschlÃ¼ss 
sind unerreichbar. Am besten lÃ¤Ã sich der lithologisch-strukturelle Aufbau dieses 
Bereichs am Immerslundryseen und Malrnrusta studieren (Abb. D.-28). 
Die NW-Spitze Immerslundryggens (Abb. D.-28) wird von einem dunklen Augengneis 
aufgebaut. Er weist Xenolithe auf, was seine plutonische Herkunft unterstreicht und ist 
z.T. mylonitisch ausgebildet. Weiter im S schlieÃŸ sich eine vulkano-sedimentÃ¤r 
Wechselfolge an. Die vulkano-sediment~e Sequenz Ã¤hnel der der zuvor beschriebenen 
Gebiete. Leukokrate Metavulkanite und Paragneise sind die dominanten Gesteine. 
Untergeordnet treten basische Metavulkanite und Glimmerschiefer auf. Quarzite und 
Kalksilikate fehlen. In einigen Bereichen tritt eine Fsp-Blastese auf. Diese 
Gesteinseinheiten werden von Amphibolit-GÃ¤nge und Kfsp-Qz-Bio-GÃ¤nge 
durchzogen. Die Gesamtabfolge wird von einem SE-vergenten GroÃŸfaltenba geprÃ¤g 
(Abb. 11416). In einer eingefalteten und mylonitisierten Glimmerschiefer-Paragneis- 
Lage innerhalb des Augengneis wird das mylonitische s und das Streckungslinear 
spitzwinklig von flach nach NE einfallenden Faltenachsen Ã¼berfalte (Abb. 11.5). Die 
Beobachtung, daÂ mylonitische Streckungslineare von subparallel zu den Linearen 
orientierten Faltenachsen Ã¼berfalte werden, konnte in vielen Teilen des Arbeitsgebietes 
gemacht werden und hat eine wichtige Bedeutung fÃ¼ das in Kap. D.11 vorgestellte 
strukturelle Model. 

Am Sirinuten steht ein dunkler, Gt-fÃ¼hrende Augengneis an. Er weist helle, granitische 
Xenolithe vom Typ Leukogneis auf (s. a. Malmrusta). Bereichsweise geht der 
Augengneis in schwÃ¤che deformierte Partien Ã¼ber die groÃŸ porphyroblastische 
FeldspÃ¤t aufweisen (Abb. 11.-29). 1 bis 2 m mÃ¤chtig AmphibolitgÃ¤ng haben den 
Augengneis sowohl s-parallel als auch diskordant intrudiert. Bei den s-parallel 
intrudierten Amphiboliten ist der Kontakt Augengneis-Amphibolit zumeist stark 
mylonitisiert. Der gesamte Gesteinskomplex ist auch hier um flach nach NE einfallende 
Faltenachsen verfaltet. Die Falten treten im m bis 100 m MaÃŸsta auf und sind SE- 
vergent. Innerhalb eines stÃ¤rke mylonitischen Bereichs ist parallel zur mylonitischen s- 
FlÃ¤ch ein Pseudotachylit intrudiert (Abb. II.-30). Dies ist das einzig bekannte 
Pseudotachylitvorkommen in der Heimefrontfjella. 
Am Sanengenrusta (Abb. II.-2812) ist nur die nordwestlichste Spitze des 
AufschluÃŸbereich zugÃ¤nglich Hier stehen mylonitisierte Gt-fÃ¼hrend Augengneisen 
an, die von zahlreichen z. T. ebenfalls Gt-fÃ¼hrende AmphibolitgÃ¤nge intrudiert 
werden. Weiter im S nimmt der Grad der Mylonitisierung ab. Die dort anstehenden 
Augengneise weisen riesenkÃ¶rnig FeldspÃ¤t ( < 10 cm) auf. Der Augengneis Ã¤hnel 
dem des Wrighthamaren-Augengneis. Auch hier lÃ¤Ã sich eine prÃ¤mylonitisch 
Ganggeneration von einer postmylonitischen unterscheiden. Beide Generationen sind 
zusammen mit den mylonitisierten Augengneisen um flach nach NE einfallende 
Faltenachsen SE-vergent verfaltet. Die mylonitisierten Amphibolite weisen hÃ¤ufi eine 
Knickschieferung auf. In den mylonitischen Augengneisen ist ein flach nach NE 
einfallendes Streckungslinear entwickelt. Die Bestimmung des Schersinns ist aufgrund 
des Einflusses der Ãœberfaltun hÃ¤ufi nicht mÃ¶glich Vereinzelt sind die Mylonite aber 
auch um ungewÃ¶hnlic steile, senkrecht zur Streckungslineation orientierte 
Faltenachsen, die vermutlich synmylonitisch angelegt wurden, Ã¼berfalte (Abb. H.- 
2812). Zusammen mit rotierten Fsp-Klasten deuten diese Falten auf einen dextralen 
Schersinn in diesem Bereich der Scherzone hin. 
Am Malmrusta (Abb. 11.-2811) ist eine vielfÃ¤itig magmatische Gesteinssuite mit 
deutlichen relativen Altersunterschieden aufgeschlossen. Deshalb ist dieser Bereich als 
TyplokalitÃ¤ fÃ¼ die meisten Metaplutonite der zentralen Heirnefrontfjella gut geeignet. 
Die NW-Spitze Malmrustas wird von einem xenolitreichen, riesenkÃ¶migen Gt- 
fÃ¼hrende Augengneis vom Typ des Wrighthamaren-Augengneis (Kap. I1 2) 
eingenommen. Im SE schlieÃŸ sich ein leukokrater, mittelkÃ¶rniger Gt-fÃ¼hrende 
Augengneis an, der sich durch seinen leukokraten Charakter auszeichnet, in dem 
Xenolithe jedoch nicht gefunden wurden. Dieser 'Leukogneis' ist stellenweise 
rnigmatisch ausgebildet. Noch weiter im S schlieÃŸ sich ein schwÃ¤che vergneister, 
mittelkÃ¶rnige granodioritischer Gneis an, der sowohl den grobkÃ¶rnige Augengneis 
intrudiert, als auch Xenolithe des Leukogneises aufweist, also jÃ¼nge als die beiden 
anderen Gneise sein muÃŸ Die Leukogneis-Xenolithe sind stÃ¤rke vergneist als der 
granodioritische Gneis und weisen eine deutliche Kontaktmetamorphose auf (Abb. 11.- 
31), so daÂ anzunehmen ist, daÂ der 'Leukogneis' bereits vor der Intrusion des 
Granodiorits vergneist war. Das relative Alter zwischen den beiden anderen 
Augengneisen ist in diesem AufschluÃŸbereic nicht klar. Am Reicheltnevet (Kap. I1 5) 
wird jedoch deutlich, daÂ der Leukogneis den Augengneis vom Typ des 
Wrighthamaren-Augengneis intrudiert. Im Bereich des Malmrusta ist der Kontakt der 
Abb. H.-29: Dunkler, relativ schwach deformierter Augengneis mit groÃŸe 
Augen; Ca. 100 m nÃ¶rdlic des Gipfels vom Sirinuten. 
Plag- 
Abb. II.-30: Ein Pseudotachylitgang intrudiert einen orthomylonitischen Augengneis; 
NW-Spitze des Sirinuten. 
Abb. 11.-31: Die Leukogneis-Xenolithe in einem Granodiorit weisen eine deutliche 
Kontaktmetamorphose und ein Ã¤ltere metamorphes GefÃ¼g auf; mittlere 
Kammabschnitt des Malmrusta. 
Abb. 11.-32: Parallel zur mylonitischen s-FlÃ¤ch intrudierter grobkÃ¶rnige Kfsp-Bio- 
Qz-Pegmatit; NW-Spitze von Malmrusta; Blickrichtung: SW. 
drei Hauptgesteinstypen mylonitisiert oderlund wird von hypabyssalen Gesteinen 
eingenommen. Die gesamte Abfolge ist an diskreten Scherzonen mylonitisiert. Das 
mylonitische Streckungslinear fÃ¤ll flach nach NE ein. Parallel zu den mylonitischen s- 
FlÃ¤che sind sehr grobkÃ¶rnig PegmatitgÃ¤ng intrudiert (Abb. 11.-32). Eine 
postmylonitische Ãœberfaltun hat um flach nach NE einfallende Faltenachsen die 
Mylonite Ã¼berprÃ¤ (Abb. 11.-33). 
Zusammenfassend ist zu bemerken, daÂ im mittleren Teil der Sivorgfjella 
mindestens drei verschiedene Orthogneistypen mit deutlichen relativen 
Altersunterschieden auftreten. Der Ã¤itest Orthogneis ist ein Augengneis der dem 
Wrighthamaren-Augengneis des Scharffenbergbotnen Ã¤hnelt Dieser wird von einem 
Leukogneis intrudiert und der Leukogneis wiederum von einem Granodiorit. 
Abb. 11.-33: Ãœberfaltete orthomylonitisches GefÃ¼g in einem grobkÃ¶rnige 
Augengneis vom Typ des Wrighthamaren-Augengneis; Blickrichtung SW; mittlerer 
Kammabschnitt von Malmrusra. 
In SW-Sivorsfjella (Abb. E.-34) stehen verschiedene Metaplutonite an. Eingefaltet fin- 
den sich z. T. mÃ¤chtig Metasediment- und Metavulkaniteinschaltungen. Der nÃ¶rdlich 
Bereich ist Teil der steilstehenden Scherzone. Die Darstellung des strukturellen Auf- 
baus beginnt irn SW, in den von der mylonitischen ÃœberprÃ¤gu wenig betroffenen 
Gebieten. 
Am Bonneviekammen (Abb. 11.-3417) treten Ã¤hnlic wie am Malmrusta (Zentral- 
Sivorgfjella; Kap. Ii 4) mindestens drei unterscheidbare Metaplutonite mit deutlichen 
Altersunterschieden auf. Diese Augengneise sind durch einen SE-vergenten GroÃŸ 
faltenbau miteinander verfaltet (Abb. 11.-35). Der Ã¤ltest dieser Augengneise Ã¤hnel dem 
Wrighthamaren-Augengneis. Er steht in der sÃ¼dliche HÃ¤lft des Bonneviekammen an. 
Weiter im S geht er ohne markante Grenze in einen relativ undeformierten Granitoid 
Ã¼ber der sich durch seine Orthoklasleisten und porphyroblastischen Ms auszeichnet. 
Dieser Augengneis wird im NW von einem hellen Augengneis vom Typ 'Leukogneis' 
begrenzt und intrudiert. Beide weisen arn Kontakt eine extrem Gt-reiche Zone von Ca. 
50 m Breite auf. Der Gt-Anteil kann stellenweise Ã¼be 20% des Mineralbestands ein- 
nehmen. Diese beiden Augengneise werden wiederum von einem Granodiorit intrudiert. 
Der Granodiorit bildet jetzt den Kern einer Synforrn. Der Kontakt zum Leukogneis wird 
von einem Amphibolitgang eingenommen. Auch an der NW-Spitze des Bonnevie- 
kammen steht der Leukogneis an. Sein Gt-Anteil nimmt nach WNW zu, was vermuten 
lÃ¤ÃŸ daÂ der Kontakt zum dunklen Augengneis nicht fern ist. 
WNW ESE 
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Abb. 11.-35: SE-vergente Verfaltung von drei verschiedenen Orthogneisen am Bonne- 
viekammen. Ã„hnlic wie am Malmrusta wird der dunkle Augengneis vom Typ des 
Wrighthamaren-Augengneises sowohl vom Leukogneis als auch vom deutlich jÃ¼ngere 
Granodiorit intrudiert. Der Granodiorit intrudiert auÃŸerde den Leukogneis. Leuko- 
gneis und dunkler Augengneis weisen eine Ca. 50 m breite Kontaktzone mit sehr 
groÃŸe Gt-Gehalt auf. 
Fallenachsen 
= nicht zylindrische b Achsen 
Abb. 11.-34: Geologische Ãœbersichtskart SW-Sivorgfjellas 

Am Bratsberghorten (nordwestlich der geologischen Ãœbersichtskarte Abb. 11.-3411) 
stehen mylonitische BÃ¤ndergneis und Augengneise an. Ihre mylonitischen s-FlÃ¤che 
fallen ebenso wie die mylonitischen Streckungslineare flach bis mittelsteil nach E ein. 
Die Mylonite sind hÃ¤ufi als SC-Mylonite ausgebildet und weisen einen nach W bis 
WNW gerichteten Schersinn auf. Die Mylonite werden gelegentlich von einer ebenfalls 
WNW vergenten MikrofÃ¤ltelun Ã¼berprÃ¤g deren Faltenschenkel jedoch hÃ¤ufi abge- 
schert werden. Dieser AufschluÃŸbereic ist einer der wenigen, wo die Ãœberfaltun so 
schwach ausgebildet ist, daÂ die Bestimmung des Schersinns unproblematisch ist. 
Parallel zur mylonitischen Streckungslineation sind die Phyllosilikate streng geregelt. 
Manche Ms sind postmylonitisch gesproÃŸ (Abb. 11.-36). Plag und Kfsp treten als groÃŸ 
Klasten auf, kleinere Plag-Kristalle rekristallisieren. Bio ist hÃ¤ufi chloritisiert. Der 
mylonitische Lagenbau wird im mittleren AufschluÃŸbereic von einer ca. 1 m breiten, 
steil nach NW einfallenden (s:325/75) kataklastischen Scherzone abgeschnitten (Abb. 
11.-37). 
Am Bonneviekamrnen im Ã¤uÃŸerst SE SW-Sivorgfjellas und am Bratsberghorten, dem 
nordwestlichsten AufschluÃŸbereich ist der strukturelle Aufbau relativ einfach. WÃ¤hren 
im S ein SE-vergenter GroÃŸfaltenba vorliegt, wird der NW-Bereich durch flach ein- 
fallende Mylonite mit nach WNW aufschiebendem Charakter gekennzeichnet. Die 
meisten Bereiche, die sich zwischen diesen Gebieten befinden, sind durch eine kompli- 
zierte Kombination von Scherzonen und Falten gekennzeichnet: 
Der Jensenhovden (Abb. 11.-3419) setzt sich fast ausschlieÃŸlic aus Augengneis-Mylo- 
niten mit verschiedenem Mylonitisierungsgrad zusammen. Zahlreiche stark geschieferte 
Amphibolit- und PegmatitgÃ¤ng sind darin eingefaltet. Der GroÃŸtei der Amphibolit- 
gÃ¤ng muÃ syn- bis postmylonitisch intrudiert sein, da sie schwÃ¤che oder gar nicht 
mylonitisch Ã¼berprÃ¤ sind. Die mylonitischen Augengneise weisen ein strenges 
Streckungslinear auf, welches flach nach N E  einfÃ¤llt An verschiedenen LokalitÃ¤te 
wird das Linear spitzwinklig um nahezu horizontale, NE-streichende Faltenachsen 
meistens isoklinal verfaltet (Abb. 11.-38). Diese spitzwinklige Ãœberfaltun erzeugt dabei 
eine schwache Streuung der sonst sehr konstant orientierten mylonitischen Streckungs- 
lineare (Abb. 11.-3419). Mit der Faltung ist ein wesentlich schwÃ¤che ausgebildetes 
Minerallinear assoziiert. Die intensive Ãœberfaltun hat eindeutige Schersinnindikatoren 
innerhalb der Mylonite zerstÃ¶rt Irn NW-Teil des Jensenhovden ist eine ca. 100 m breite 
Zone sehr offener Falten mit groÃŸe Amplituden ausgebildet. Abb. 11.-39 zeigt eine 
groÃŸ NW-vergente Falte innerhalb von mylonitischen Augengneisen, deren Falten- 
schenke! von Ultramyloniten abgeschnitten wird. Dieser ultramylonitische Augengneis 
ist wie die GroÃŸfalt wiederum um NE-streichende Faltenachsen verfaltet. Nur wenige 
Meter weiter sÃ¼dÃ¶stli stehen steilstehende mylonitische Augengneise an, die im S von 
Stengelgneisen begrenzt werden. Eindeutige Schersinnindikatoren wurden nicht gefun- 
den. Der oben beschriebene Baustil setzt sich im NW und SE des in Abb. D.-39 dar- 
gestellten AufschluÃŸbereich fÃ¼ einige Meter fort und wird dann auf beiden Seiten 
durch relativ konstante, meistens steil nach NW einfallende, schwÃ¤che Ã¼berfaltet 
mylonitische Augengneise begrenzt. Das Auftreten Ã¼berfaltete Mylonite, zerscherter 
Ã¼berfaltete Mylonite, verfalteter zerscherter Ã¼berfaltete Mylonite, etc. deutet darauf 
hin, daÂ Mylonitisierung und Faltung vermutlich subsequente Ereignisse sind. 
Abb. 11~36: DÃ¼nnschlif eines Mylonits vom Bratsberghorten (J 10.2./1), X Nicols, 
lange Bildkante ca. 4 rnm; a) Blickrichtung: NNE, /I L, ein stark rekristallisierter Plag- 
G-Klast indiziert einen WNW gerichteten Schersinn; b) l L, einige Ms sind 
postmylonitisch gesproÃŸt 
Abb. 11.-37: Eine steil nach NW einfallende, ca. 1 m mÃ¤chtig kataklastische Scherzone 
durchschlÃ¤g die mylonitischen Augengneise arn Bratsberghorten. Der Schersinn ist 
unbekannt; Blickrichtung: SW. 
Abb. 11.-38: Isoklinal Ã¼berfaltete mylonitischer Augengneis arn Jensenhovden. Stifte 
markieren das mylonitische Streckungslinear auf den beiden Faltenschenkeln. Die 
Faltenachse ist nahezu parallel zur unteren Bildkante orientiert; Blickrichtung: SE. 
Abb. U.-39: Komplexe Anordnung von Myloniten, Ã¼berfaltete Myloniten, myloniti- 
sehen Ã¼berfaltete Myloniten und Stengelgneisen arn Jensenhovden. Die mylonitischen 
Streckungslineare und die Faltenachsen fallen Ã¼berwiegen flach nach ME ein. 
Abb. U.-40: Die Mylonite aus der steilstehenden Scherzone sind durch eine extreme 
Mineralstreckung parallel L gekennzeichnet; a) Schnitt senkrecht zum Streckungslinear, 
b) Schnitt parallel zum Streckungslinear: Plagioklas (weiÃŸ ist duktil verformt. 
Am Reicheltnevet (Abb. 11.-3412) steht ebenfalls der grobkÃ¶rnig Wrighthamaren- 
Augengneis an, der hier von dem Leukogneis intrudiert und zusammen mit diesem ver- 
faltet wird. Im SE ist der Kontakt zu Paragneisen aufgeschlossen. 
Am Bieringmulen (Abb. 11.-3413) ist die steilstehende Scherzone in einer Breite von 
mehreren 100 Metern aufgeschlossen. Aufgrund der guten ZugÃ¤nglichkei dieses 
Gebietes kann sie hier deshalb am besten untersucht werden. Die rnylonitischen Ã„qui 
valente des hier anstehenden Wrighthamaren-Augengneises sowie des Leukogneises 
sind allerdings nicht immer voneinander zu unterscheiden. Die mylonitischen 
Streckungslineare fallen flach nach NE ein. Plag ist duktil verformt und parallel L 
extrem gelÃ¤ng (Abb. 11.-40). Im nÃ¶rdliche Teil ist ein Ca. 500 m mÃ¤chtige Paragneis- 
band in den mylonitischen Augengneis eingefaltet. Diese Paragneise sind im Gegensatz 
zu den angrenzenden Augengneisen z. T. schwÃ¤che oder gar nicht mylonitisiert, weisen 
aber eine enge Verfaltung auf. Die Falten sind hÃ¤ufi nichtzylindrisch ausgebildet und 
ihre Faltenachsen streuen Ã¤hnlic wie arn Engethovet (Kap I1 2) auf einem nach SE ein- 
fallenden GroÃŸkrei (Abb. 11.-34/3). Die mylonitischen Augengneise sind zumeist um 
zylindrische NE-streichende Faltenachsen verfaltet. Sowohl in den mylonitischen 
Augengneisen als auch in den Paragneisen ist bereichsweise eine transversale Schiefe- 
rung entwickelt (Abb. D.-41), die rnittelsteil nach ESE einfdlt. Auffallig ist, daÂ diese 
Schieferung eine Ã¤hnlich Orientierung aufweist, wie die mylonitischen %FlÃ¤che vom 
Bratsberghorten (vgl. Abb. 11.-40 mit Abb. 11.-3411). Die Orientierung dieser Schiefe- 
rung korreliert nicht mit den Falten mit NE-streichenden Faltenachsen. FÃ¼ die Schiefe- 
rung wÃ¼rd man Falten mit NNE-streichenden Faltenachsen erwarten (sinistrale Rota- 
tion). Die Schieferung hat zur Einregelung der grobkÃ¶rnige Phyllosilikate gefÃ¼hr 
(Abb. 11.-41). Qz und Fsp zeichnen die Ã¤lter Foliation nach. Im mittleren Karnrnab- 
schnitt des Bieringmulen (B) gibt es eine Zone extremer Stengelgneisbildung (Abb. 11.- 
42a). Die Stengelachsen sind streng orientiert und fallen ebenso wie die mylonitischen 
Streckungslineare flach nach NE ein. Diese Stengelgneise kÃ¶nnte das Ergebnis gleich- 
zeitiger Mylonitisierung parallel L und Verfaltung um L sein, bzw. eine subsequente 
Abfolge von Scherbewegungen und Ãœberfaltungsphasen Im AufschluÃŸbereic C 
kommt es schlieÃŸlic Ã¤hnlic wie am Jensenhovden in einer Ca. 100 m mÃ¤chtige Zone 
zu einer Melange von Falten, Myloniten, abgescherten Falten, Ã¼berfaltete Myloniten, 
abgescherten verfalteten Myloniten, usw. (Abb. 42b). Die mylonitischen Streckungs- 
lineare und die Faltenachsen fallen wiederum flach nach NE ein. Der Baustil ist exem- 
plarisch und simplifiziert in Abb. E.-43 dargestellt. Gelegentlich finden sich auch einige 
steile Faltenachsen, die die jÃ¼ngste tektonischen Elemente darstellen und auf einen 
dextralen Schersinn hindeuten. Im AufschluÃŸbereic D steht wieder der relativ schwach 
mylonitisierte Augengneis an und bildet damit die SE-Begrenzung der mÃ¤chtige 
Scherzone. Ab hier treten nur noch geringmÃ¤chtig Scherzonen auf. 
Bei der mikroskopischen Untersuchung der Mylonite hat sich gezeigt, daÂ sowohl Qz 
als auch Plag durchgreifend rekristallisiert sind. Beide weisen ein equilibriertes GefÃ¼g 
auf. Dies deutet darauf hin, daÂ die Mylonitisierung bei T>50O0C stattgefunden hat, und 
daÂ konstant hohe Temperaturen bis zum Ende der Deformation vorherrschten. Einige 
MylonitbÃ¤nde sind sogar von einer schwach ausgebildeten, postmylonitischen Fsp- 
Blastese betroffen. An einer anderen LokalitÃ¤ zeigt der mylonitische Augengneis (J 
9.2./5), daÂ Fsp rekristallisiert bzw. neokristallisiert (s. a. JACOBS 1987), wobei K und 
Ca frei wird und syn- bis postmylonitischer, blastischer Ms entsteht (Abb. 11.-44). Aus 
der Ca-Komponente entsteht Calcit. Qz weist relativ groÃŸ KorngrÃ¶ÃŸe meistens 
gerade Korn- und Subkorngrenzen sowie 120'-Tripelpunkte auf. Diese Rekristalli- 
sations- und ErholungsgefÃ¼g deuten im Zusammenhang mit den vorher beschriebenen 
GefÃ¼ge darauf hin, daÂ die Mylonitisierung bei relativ hohen Temperaturen stattge- 
funden hat und daÂ die Mylonite unter anhaltend erhÃ¶hte Temperaturen eine bedeu- 
tende Temperung erfahren haben. 
Zusammenfassend ist zu bemerken, daÂ SW-Sivorgfjella im SE von einem ausge- 
prÃ¤gte SE-vergenten GroÃŸfaltenba gekennzeichnet ist und in den nÃ¶rdliche Auf- 
schlÃ¼sse flach einfallende Mylonite mit WNW gerichtetem Bewegungssinn anste- 
hen. An die Mylonite schlieÃŸ sich weiter im S ein Bereich steilstehender, Ã¼berfalte 
ter Mylonite an, die im Gipfelbereich des Bieringmulen in eine tektonische Melange 
von verfalteten Myloniten, mylonitischen uberfalteten Myloniten, uberfalteten mylo- 
nitischen uberfalteten Myloniten, etc. Ã¼bergehen Diese tektonische Melange, die in 
einer MÃ¤chtigkei von Ca. 100-200 m auftritt, lÃ¤Ã sich an mehreren KÃ¤mme wieder- 
finden. Dies ist eine Besonderheit in der Heimefrontfjella, da sich sonst lithologische 
und strukturelle Einheiten sehr selten in der streichenden VerlÃ¤ngerun wiederfinden 
lassen. 
Abb. 11.-41: a) Ausbildung einer transversalen Schieferung (parallel zum MaÃŸstab in 
einem mylonitischen Augengneis am Bieringmulen; mylonitische s-RÃ¤che sind paral- 
lel zur kurzen Bildkante orientiert; b) Orientierung der SchieferungsflÃ¤che (sf); sm: 
mittlere Polpunktlage der mylonitischen s-FlÃ¤chen 
Abb. 11.-42: Scherzone arn 
Bieringmulen, Blickrichtung: SE; 
a) Stengelaugengneise mit einem 
eingefalteten Pegmatitgang; b) ein 
mylonitischer Orthogneise wird an 
einer Scherzone abgeschnitten, 
wobei die jÃ¼ngere Mylonite um 
die gleichen Faltenachsen verfaltet 
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Abb. 11.-43: Schematisches Profil durch die Mylonitzone am Bieringmulen; nicht maÃŸ 
stabsgetreu. Zur Verdeutlichung des allgemeinen Charakters der Mylonitzone sind alle 
Strukturen vergrÃ¶ÃŸe dargestellt. Die Mylonitzone ist durch eine tektonische Melange 
von mylonitischen Augengneisen, Ã¼berfaltete mylonitischen Augengneisen, myloniti- 
sehen Ã¼berfaltete mylonitischen Augengneisen und komplexeren Strukturen gekenn- 
zeichnet. Die Streckungslineare von Stengelgneisen, 'sheath folds' und mylonitischen 
Augengneisen fallen flach nach NE ein. Um steilstehende Faltenachsen verfaltete 
Mylonite indizieren einen dextralen Schersinn; Bereiche A, B, C, D indizieren die 
LokalitÃ¤te auf der geologischen Ãœbersichtskart in Abb. 11.-34. 
Abb. 11.44: a) Rekristallisierter' 
und neokristallisierter Plag-Klast 
in einem mylonitischen Augen- 
gneis am Bieringmulen, Ms ist 
postmylonitisch gesproÃŸ (J 9.2.15 
L L), untere Bildkante: ca. 2,5 
mm; b) duktil deformierter und in 
die mylonitische Foliation 
eingeregelter Mikroklin (J 9.2.15 // 
L) innerhalb einer Ã¼berwiegen 
aus Plag, Bio und Ms bestehenden 
Matrix, Plag weist ein 
PflastergefÃ¼g auf; untere 
Bildkante: Ca. l,5 mm. 
In S-Sivorgfjella (Abb. 11.-45) steht eine Wechselfolge von dominant leukokraten 
Metavulkaniten mit Metasedimenten an, die von einem xenolithreichen Granodiorit 
intrudiert wird. Diese Gesteine werden um NNE-streichende, meistens SE-vergente 
Faltenachsen verfaltet. 
Ristinghortane (Abb. 11.-4516) wird von einem glimmerfÃ¼hrende Quarzit mit Ein- 
schaltungen von grobkÃ¶rnige Amphiboliten, Tremolit-Gneisen und Gt-Ky-Stau-Gnei- 
sen aufgebaut. Gt-Amphibolite, in denen z.T. Xenolithe zu finden sind, durchschlagen 
den metamorphen Lagenbau diskordant. Diese Abfolge wird um NNE-streichende Fal- 
tenachsen verfaltet. Parallel zu diesen Faltenachsen ist eine strenge Lineation 
entwickelt. Eine steilstehende, Faltenachsen-parallele Schieferung ist lokal ausgebildet. 
Die Gt-Ky-Stau-Gneise weisen poikilitische, syntektonisch gewachsene Gt mit 
sigmoidal verbogenen EinschluÃŸreihe auf. Der Gt-Rand hat posttektonische 
AnwachssÃ¤um (Abb. IL-46). Staurolith ist idiomorph ausgebildet und Ã¼berwÃ¤ch ein 
Ã¤ltere GefÃ¼g (Abb. 11.-47). AuÃŸerde tritt Disthen auf. Die Paragenese Ky-Stau zeigt, 
daÂ die Peakrnetamorphose 550Â° und 5 kb Ã¼berschritte haben muÃŸ Die Glimmer in 
den Quarziten weisen parallel zur Lineation eine starke parallele Einregelung und 
senkrecht dazu eine rotationale Verteilung auf. Die GefÃ¼g der Quarzite sind von 
NEUMANN (1990) eingehend untersucht worden. Dabei stellte sich heraus, daÂ die 
Faltungsphase um NNE-streichende Faltenachsen mit der Anlage steilstehender Schie- 
ferungsflÃ¤che verbunden war, die makroskopisch jedoch nicht immer erkennbar sind. 
An den SchieferungsflÃ¤che ist es mÃ¶glicherweis zu Scherbewegungen mit strike-slip 
Charakter in Richtung des NE-streichenden Linears gekommen. Der relative Bewe- 
gungssinn ist unbekannt. 
Am Mygehenget (Abb. 11.-4515) steht eine Wechsellagerung von Glimmerschiefern, 
Paragneisen, Marmoren, Amphiboliten und BÃ¤ndergneise an, die von mÃ¤chtige Peg- 
matiten und von einem Granodiorit intrudiert werden. Der sÃ¼dÃ¶stlic Bereich weist z. 
T. eine starke Fsp-Blastese auf. Die grÃ¶ÃŸt AufschluÃŸbereich werden von Paragneisen 
und Gt-Glimmerschiefern eingenommen. Im Ã¤uÃŸerst SW Mygehengets steht ein ca. 
30 m mÃ¤chtige Marrnorband an, in das geringmÃ¤chtig Amphibolitlagen eingeschaltet 
sind. T-AbschÃ¤tzunge mit dem Cc-Dol-Thermometer ergaben Metamorphose- 
temperaturen von ca. 500-60O0C (PUHAN mÃ¼ndl Mittl.). MÃ¤chtig Ms-, Bio-, Gt- 
fÃ¼hrend Pegmatite sind parallel zum Lagenbau intrudiert und zusammen mit den Ã¼bri 
gen Gesteinseinheiten um NE-streichende Faltenachsen verfaltet. Die Falten sind eng, 
treten mit Amplituden im cm- bis m-Bereich auf und sind SE-vergent. Die FAF fallen 
zumeist mittelsteil nach NW ein (Abb. 4). Die Faltenschenkel werden z.T. von myloni- 
tischen Scherzonen abgeschert. 
Am Mathisenskaget (Abb. D.-4511) ist eine mÃ¤chtig Abfolge von BÃ¤ndergneise auf- 
geschlossen. Fein- bis mittelkÃ¶rnig leptinitische Gneise Ãœberwiegen Diese BÃ¤nder 
gneise werden von mÃ¤chtige diskordanten AmphibolitgÃ¤nge intrudiert und zusammen 
mit diesen verfaltet. In der steil abfallenden W-Wand Mathisenskagets (Abb. IL-49) ist 
eine liegende isoklinale Falte im 100 m-MaÃŸsta aufgeschlossen. Ein diskordanter 
Amphibolitgang wird hier zusammen mit BÃ¤ndergneise um Faltenachsen mit 
unbekannter Raumlage verfaltet. Ã„hnlich diskordante und verfaltete AmphibolitgÃ¤ng 
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Abb. 11.-45: Geologische Ãœbersichtkart von S-Sivorgfjella 
Abb. 11.-46: Syntektonisch gewachsener Gt-Kristall mit sigmoidal gewachsenen 
EinschluÃŸreihe in einem Metapelit von Ristinghortane. Der Rand ist stÃ¤rke deformiert 
als das Zentrum des Korns. Der Ã¤uÃŸers Saum ist posttektonisch gewachsen; 
J 1004 l L; untere Bildkante Ca. 3,5 mm. 
Abb. IL-47: Idiomorpher Staurolith Ã¼berwachs ein Ã¤ltere GefÃ¼ge Metapelit von 
Ristinghortane; J 1004 1 L; untere Bildkante Ca. 3,5 mm. 
Abb. 11.-48: Der gesamte Bereich von S-Sivorgfjella wird von einem SW-vergenten 
Faltenbau geprÃ¤gt Mygehenget; Blickrichtung: NE. 
Abb. 11.-49: Isoklinal verfalteter Amphibolitgang mit subhorizontaler FAF in der W- 
Wand des Mathisenskaget; WandhÃ¶h ca. 200 m. 
sind im zugÃ¤ngliche Teil Mathisenskagets aufgeschlossen. Hier ist die groÃŸmaÃŸstÃ 
liehe isoklinale Verfaltung weniger offensichtlich, da die Isoklinalfalten meistens un- 
vollstÃ¤ndi aufgeschlossen sind und von einer intensiven homoaxialen SE-vergenten 
Ãœberfaltun betroffen sind. Die Ãœberfaltun der Isoklinalfalten tritt mit Faltenamplitu- 
den im m-MaÃŸsta auf. AuÃŸerde ist eine intensive SpezialfÃ¤ltelun entwickelt. Inner- 
halb der mafischen Partien der BÃ¤ndergneis ist ein Ã¤ltere Linear erhalten, welches im 
stumpfen Winkel von den jÃ¼ngere Falten Ã¼berfalte wird. Unklar ist, ob dieses Linear 
einen Bezug zu den Isoklinalfalten hat oder sogar Ã¤lte ist. Die jÃ¼nger SE-vergente 
Ãœberfaltun tritt bevorzugt in dÃ¼nnbankige BÃ¤ndergneise auf (Abb. 11.-50), die dick- 
bankigen leukokraten BÃ¤nde sind davon nicht betroffen. Der Faltenspiegel der junge- 
ren Falten ist subhorizontal orientiert oder fÃ¤ll flach nach SE ein und entspricht in etwa 
der Raumlage der isokiinalen Faltenschenkel. In einigen eng verfalteten Bereichen ist 
eine FAF-parallele Schieferung ausgebildet, die in Bereichen mit einer Feldspatblastese 
zu einer sf-parallelen Einregelung der Feldspatblasten gefÃ¼hr hat. In mafischen BÃ¤n 
dem kommt es zur sf-parallelen Einregelung der Hbl. 
Am Refsdahlbrekka (Abb. 11.-45/2) wird eine BÃ¤ndergneisabfolg von einem Grano- 
diorit intrudiert und zusammen mit diesem um NNE-streichende Faltenachsen verfaltet. 
Die Ã¤lteste erkennbaren Strukturen in den BÃ¤ndergneise sind NNE-SSW streichende 
'sheath folds' (Abb. 51), deren elliptische Querschnitte an zahlreichen LokalitÃ¤te auf- 
geschlossen sind. Diese 'sheath folds' werden von einer jiingeren Faltengeneration um 
NNE-streichende Faltenachsen verfaltet. Die Falten werden z. T. von mylonitischen 
Scherzonen abgeschnitten. Auf den mylonitischen s-FlÃ¤che ist ein NNE-streichendes 
Streckungslinear entwickelt, welches teilweise von quersprossenden Hbl-Garben uber- 
wachsen wird. Der Granodiorit weist an seinem Rand zahlreiche mafische Xenolithe 
auf. Sein Kontakt zu den BÃ¤ndergneise ist stark zerschert, der Deformationsgrad 
nimmt jedoch schnell zum Zentrum der Intrusion ab, wo er eine nahezu rein magmati- 
sche Textur aufweist. Im SE Refdahlbrekkas ist der Granodiorit offen mit den BÃ¤nder 
gneisen verfaltet. Dabei nimmt der Granodiorit stets die Muldenpositionen ein, so daÂ 
angenommen werden kann, daÂ der Granodiorit als Sill intrudiert ist. Die magmatische 
Textur im Zentrum der Granodioritintrusion einerseits, und die intensive randliche Ver- 
faltung um NNE-streichende Faltenachsen zusammen mit den BÃ¤ndergneise anderer- 
seits, lassen vermuten, daÂ die Platznahme des Granodiorits syn- bis posttektonisch 
erfolgt ist. Unklar ist, ob die Intrusion syntektonisch mit den Isokiinalfalten oder mit der 
jungeren homoaxialen Ãœberfaltung wie sie in Mathisenskaget angetroffen wurde, ein- 
hergeht. 
Der Rhyhgnuten (Abb. 11.-4517) ist Ã¤hnlic wie Mathisenskaget und Refsdahlbrekka 
aufgebaut. In einer flach bis mittelsteil nach SE oder NW einfallenden metamorphen 
Abfolge von BÃ¤ndergneise und Paragneisen tritt ebenfalls die oben genannte Grano- 
dioritintrusion auf und ein enger bis isoklinaler Faltenbau mit groÃŸe Amplituden wird 
von jÃ¼ngere SE-vergenten Falten homoaxial Ã¼berprÃ¤ (Abb. 11.-52). Die jÃ¼ngere 
Falten weisen z. T. kataklastisch deformierte Faltenschmiere auf. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ sich S-Sivorgfjella aus einer Wechsel- 
lagerung von BÃ¤ndergneise und Paragneisen zusammensetzt, die von einem 
Granodiorit intrudiert und gemeinsam mit diesem verfaltet wird. Die Paragenese Ky- 
Stau deutet auf eine Peakmetarnorphoser > 55WC / 5 kb hin. Die gesamte Abfolge ist 
durch einen groÃŸen flachliegenden isoklinalen Faltenbau geprÃ¤gt Die Isolklinal- 
falten werden von einer jÃ¼ngere kleinmaÃŸstÃ¤bliche omoaxialen und SW-vergen- 
ten Faltengeneration Ã¼berprÃ¤g In den jÃ¼ngere Falten ist hÃ¤ufi eine FAF-parallele 
Schieferung ausgebildet, die schiefwinklig zur FAF der Isoklinalfalten orientiert ist. 
Abb. 11.-50: SW-vergente Verfaltung diinnbankiger BÃ¤ndergneise mÃ¤chtig leukokrate 
BÃ¤nk sind nicht verfaltet; NW-Spitze von Mathiesenskaget; AufschluÃŸhÃ¶h Ca. 5 m; 
Blickrichtung: SE. 
Abb. 11.41: Die Ã¤lteste erkennbaren Strukturen in S-Sivorgfjella sind NNE-SSW 
orientierte 'sheath folds', die von einer jÃ¼ngere NW-SE einengenden Faltung Ã¼berprÃ¤ 
werden; Refsdahlbrekka; b) Blickrichtung: SW. 
Abb. 11.-52: Die flachliegenden Isoklinalfalten am Ryghnuten werden von einer SE- 
vergenten Faltengeneration Ã¼berfaltet 
In N-Tottanfjella sind einige schmale, sich in nordwestlicher Richtung und damit senk- 
recht zur Hauptstreichrichtung erstreckende GebirgskÃ¤mm aufgeschlossen, die ein Pro- 
fil durch eine Abfolge von Metasedimenten im S (Sumnerkammen) Ã¼be eine Meta- 
vulkanit-Wechsellagerung im mittleren Teil und einem Onhogneis im nÃ¶rdliche 
Abschnitt (Manesigden; Abb. 11.-53) bilden. 
Am Sumnerkammen steht eine Abfolge von Gt-fÃ¼hrende Paragneisen und Glimmer- 
schiefem an, die von grobkÃ¶rnigen sehr Turmalin-reichen Pegmatiten intrudiert 
werden. Untergeordnet finden sich Einschaltungen von Quarziten, Kalksilikaten und 
Amphiboliten. Probe J 1554 weist eine Mineralparagenese mit Ky-Sill auf, welche auf 
eine frÃ¼h HP-Geschichte dieser Gesteine hindeutet (Abb. 11.-54). Auf eine vermutlich 
spÃ¤ter HT-Geschichte deutet Sill, porphyroblastischer Plag und junger Gt hin. In Probe 
W 29.1.11 1 tritt Stau in einem Glimmerschiefer neben Turmalin auf. Als weitere petro- 
logische Besonderheiten aus diesem Gebiet sind Skapolith und Cpx-Amph-Felse zu 
erwÃ¤hnen SkapolithfÃ¼hrend Glimmerschiefer sind auf eine ca. 50 m breite Kontakt- 
Zone der Pegmatite begrenzt. Ahnliches gilt fÃ¼ kleine neugebildete Gt-KÃ¶rner Der 
Skapolith in Probe W 29.1.16 Ã¼berwachs alle anderen Minerale und GefÃ¼g (Abb. 11.- 
55). 
Die gesamte Abfolge wird um NNE streichende, zylindrische Faltenachsen verfaltet 
(Abb. H.-5311). Die Falten sind asymmetrisch und zumeist SE-vergent. Lediglich im 
Ã¤uÃŸerst NW von Sumnerkammen ist ein NW-vergenter Faltenbau zu beobachten. Die 
Faltenscharniere sind hÃ¤ufi spezialgefaltet. Manchmal ist eine FAF-parallele Schiefe- 
rung ausgebildet. Parallel zu b ist eine ausgeprÃ¤gt Lineation vorhanden, deren Orien- 
tierung etwas stÃ¤rke streut als die der b-Achsen. An mehreren Stellen treten 'sheath 
folds' auf (Abb. D.-56). Die elliptischen Anschnitte dieses extrem nichtzylindrischen 
Faltentyps sind senkrecht zu den Streckungslinearen orientiert, so daÂ die Bildung 
dieser Streckungslineare als a-Streckungslineare mit einer NE-SW gerichteten Einen- 
gungsrichtung gedeutet werden. SpÃ¤te kommt es dann zu einer WNW-ESE gerichteten 
Einengung, die die dominante zumeist ESE-vergente Faltung erzeugt. Dabei werden die 
sheath folds' Ã¼berfaltet wobei die neuen Faltenachsen subparallel zu den alten 
Streckungslinearen zu liegen kommen. 
Der Bowrakammen (Abb. 11.-5312) setzt sich aus einer steil nach SE einfallenden 
vulkano-sedimentÃ¤re Abfolge mit eingefalteten Augengneisen und Pegmatiten 
zusammen. Bis auf das SÃ¼dend ist die gesamte Sequenz stark zerschert. Die sÃ¼dlich 
sten AufschlÃ¼ss etzen sich aus dominant leukokraten Metavulkaniten zusammen, der 
mittlere AufschluÃŸbereic aus einer mylonitisierten Wechselfolge von Paragneisen und 
Augengneisen. Im nÃ¶rdliche Drittel dieses Kammes weisen die Paragneise eine ausge- 
prÃ¤gt Feldspatblastese auf. An der nÃ¶rdliche Spitze schlieÃŸlic grenzen die Para- 
gneise an einen mylonitisch Ã¼berprÃ¤gt riesenkÃ¶rnige Augengneis. Der Augengneis 
weist fleischrote und bis zu 10 cm groÃŸe z.T. idiomorphen Kfsp- und Plag-Kristalle 
auf. Feinschuppiger Muskovit und Chlorit belegt die mylonitischen s-FlÃ¤che und 
zeichnet ein steil nach NE einfallendes Linear nach. Dieses Linear weist deutliche 
Unterschiede zu den herkÃ¶mmliche Streckungslinearen der Scherzone auf. Es ist viel 
schwÃ¤che ausgebildet und fÃ¤ll steiler als das herkÃ¶mmlich Streckungslinear der 
Scherzone ein. Die mylonitischen Scherzonen die mit diesem Linear assoziiert sind, 
sind meistens nicht mÃ¤chtige als ca. 1 m. Kfsp und Plag weisen bevorzugt bruchhafte 
Verformung auf, lediglich einige kleine Plag sind duktil deformiert. AuffÃ¤lli sind bis 
zu cm-breite, eng begrenzte Qz-BÃ¤nder in denen deutliche SchrÃ¤gquarz mit gezahnten 
Korngrenzen entwickelt sind (Probe J 1668.1, J 1674; Abb. 11.-57). Hierbei kÃ¶nnt es 
sich um extrem ausgewalzte groÃŸ QuarzkÃ¶rne oder um deformierte Qz-GÃ¤ngche 
handeln. UnabhÃ¤ngi davon deuten die SchrÃ¤gquarz zusammen mit asymmetrischen 
Fsp-Klasten auf einen dextralen Schersinn hin. Im Anschnitt parallel zur Streckungs- 
lineation und senkrecht s weisen viele der SchrÃ¤gquarz parallel zur Blickrichtung 
orientierte C-Achsen auf. Daraus lÃ¤Ã sich ableiten, da8 der vorherrschende Defor- 
mationsmechanismus im Quarz Prismengleitung gewesen sein muÃŸ und daÂ die Tem- 
peraturen bis zum SchluÃ der Deformation relativ hoch waren. Epidot und Chlorit 
erscheinen als relativ spÃ¤t bis posttektonische Bildungen. 
In den mylonitischen Paragneisen weiter im S kommt es lokal zu einer steilachsigen 
Ãœberfaltun des mylonitischen Lagenbaus. Dabei wird das hier flach nach NE ein- 
fallende, ausgeprÃ¤gt mylonitische Streckungslinear spitzwinklig Ã¼berfaltet Diese 
kleinmaÃŸstÃ¤blic Ãœberfaltun indiziert eine dextrale Scherkomponente. Im zentralen 
Teil Bowrakammens streuen die Orientierungen der mylonitischen Streckungslineare 
relativ stark, da sie von Falten mit flach nach NE einfallenden Faltenachsen Ã¼berfalte 
werden. 
In Manesigden setzt sich der riesenkÃ¶rnig Augengneis von N-Bowrakammen fort. Es 
gibt einige Xenolithe, die diesen Augengneis als plutonischen Orthogneis ausweisen. In 
schwach deformierten Bereichen sind die Kfsp-Megakristalle idioblastisch ausgebildet. 
Stellenweise ist dieser Orthogneis an bis zu m-breiten Mylonitzonen zerschert. Als 
Mineralneubildungen erscheinen Ms, Chl und Epi. Die metamorphen s-FlÃ¤che fallen 
steil nach ESE und die Streckungslineare der Mylonite mittelsteil bis steil nach E und 
NE ein (Abb. 11.-5313). Wie am Bowrakammen indizieren SchrÃ¤gquarz und rotierte 
Fsp-Klasten, daÂ der NW-Block gegenÃ¼be dem SE-Block abgeschoben wurde. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ Ã¤hnlic wie in Sivorgfjella die sÃ¼dÃ¶stlich 
AufschluÃŸbereich N-Tottanfjellas Mineralparagenesen aufweisen, die auf eine frÃ¼h 
druckbetonte Metamorphose (Disthen) hindeuten, der sich eine spÃ¤ter hoch- 
temperierte Metamorphose (Sillimanit) anschlieÃŸt Im W-Bereich N-Tottanfjellas 
ist die steilstehende Scherzone aufgeschlossen. Es treten zwei deutlich unterschied- 
liche Mylonittypen auf. Am Bowrakammen treten Mylonite mit flach bis mittelsteil 
nach NE einfallenden Streckungslinearen auf, die ein sehr ausgeprÃ¤gte Mineral- 
streckungslinear aufweisen. Sie dokumentieren einen dextralen Schersinn und sind 
stellenweise steilachsig Ã¼berfaltet Besonders am Manesigden treten geringmÃ¤chtig 
mylonitische Scherzonen mit einem feineren, steil einfallenden Streckungslinear auf. 
An diesen M-streichenden Scherzonen wird der W-Block gegenÃ¼be dem E-Block 
abgeschoben. 
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Abb. 11.44: Disthen in einer Matrix von Ms, Plag und chloritisiertem Bio; Metapelit 
vom Sumnerkammen; J 1554; untere Bilkante: ca. 1,5 mrn. 
Abb. 11.-55: Das Auftreten porphyroblastischen Skapoliths in Metapeliten vom 
Surnnerkammen beschrÃ¤nk sich auf eine ca. 50 m breite Zone um Turmalin-fÃ¼hrend 
Pegmatite; W 29.2.11 1; untere Bildkante: ca. 2 mrn. 
Abb. 11.-56: Ãœberfaltet 'sheath folds' am Sumnerkammen; Blickrichtung: /I L = SW. 
Abb. 11.67: SchrÃ¤gquarz in steil einfallenden und N-S streichenden mylonitischen 
Scherzonen in N-Bowrakammen zeigen, daÂ der W-Block gegenÃ¼be dem E-Block 
abgeschoben wurde; J 1668.1; Blickrichtung: S; lange Bildkante: 4 mm. 
III 8. Kottasberge (Milorgfjella) 
Die Kottasberge sind vom Autor lediglich wÃ¤hren eines kurzen Aufenthalts im Jahr 
1988 besucht worden, um die Gesteine aus flach einfallenden, diskreten Scherzonen zu 
beproben. Diese Gesteine sind zuvor im Rahmen einer Diplomarbeit unter 
mikrostrukturellen, petrographisch-petrologischen und geochemischen Gesichtspunkten 
bearbeitet worden (JACOBS 1987). 
In den Kottasbergen steht eine flach bis mittelsteil nach SSE einfallende Gesteinssuite 
von Ãœberwiegen leukokraten Metavulkaniten an, die am Laudalkammen von einem 
nahezu unvergneisten Granit intruiert wird. Die Metamorphite der Kottasberge 
unterscheiden sich von denen Sivorg- und Tottanfjellas durch das Fehlen von Gt und 
Ms. Lediglich die spÃ¤ttektonische Pegmatite weisen einigen Gt auf. Die Ã¤lteste 
strukturellen Elemente sind mit einem NE-vergenten Falten- und Schuppenbau 
assoziiert (Abb. 11.-1). Diese Strukturen werden an jÃ¼ngere mylonitischen Scherzonen 
versetzt (Abb. 11.-2). 
Die Scherzonen fallen zumeist flach nach SSE ein und sind hÃ¤ufi nur wenige cm bis zu 
einem m mÃ¤chtig Auf den mylonitischen s-FlÃ¤che ist ein flach nach SSE einfallendes 
mylonitisches Streckungslinear ausgebildet (Abb. 11.-58). Der mylonitische Lagenbau 
wird stellenweise von Intrafolialfalten mit NE-streichenden Faltenachsen Ã¼berfaltet 
AuÃŸerde treten kataklastische Scherzonen auf, in denen ScherbÃ¤nde entwickelt sind 
(Abb. 11.-59). In den mylonitischen Scherzonen treten alle Ãœbergiing von Proto- bis zu 
Ultramylonitien auf. Die Protomylonite sind meistens als SC-Mylonite ausgebildet 
(Abb. 11.-60). Kfsp und Plag haben kataklastisch reagiert. In orthomylonitischen 
Gesteinen ist Kfsp zumeist zu Albit umkristallisiert (neokristallisiert) (JACOBS 1987). 
GroÃŸ Plag reagieren sprÃ¶de wÃ¤hren kleinere Plag zumeist sehr feinkÃ¶rni 
rekristallisieren (Abb. 11.-61). Es treten zwei verschiedene grÃ¼n Bio-Generationen auf. 
GrobkÃ¶rnig Bio zeigen hÃ¤ufi sagenitische Entrnischungen, wÃ¤hren feinkÃ¶rnige Bio 
deutlich rekristallisiert ist und keine Entmischungen aufweist. Die ultramylonitischen 
Augengneise setzten sich aus Bio, Epi, Qz, Ab und Serizit zusammen. Untergeordnet 
treten Chl, 11m und Leukoxen auf. Die duktilen Komponenten sind zu einer 
durchschnittlichen KorngrÃ¶Ã von 20-50 pm rekristallisiert. Bio ist teilweise 
postmylonitisch gesproÃŸt Dies zeigt, daÂ die Temperaturen auch nach AbschluÃ der 
Scherbewegungen oberhalb des Bio-Isograds gelegen haben. Die beginnende Plag- 
Rekristallisation deutet darauf hin, daÂ die Temperaturen wÃ¤hren der Mylonitisierung 
bis zu 50O0C betragen haben kÃ¶nnen Die Untersuchung von SC-GefÃ¼gen rotierten 
Feldspatklasten und Mikrofaltelungen haben gezeigt, daÂ der Schersinn aufschiebend 
nach NNE gerichtet ist (JACOBS 1987). 
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Abb. 11.48: Darstellung struktureller Elemente der Kottasberge im Schmidt'schen 
Netz. 
Abb. 11.-59: In einer kataklastischen Scherzone sind Scherbander entwickelt, die einen 
NNE gerichteten Schersinn der Hangendscholle indizieren; Blickrichtung: W. 
Abb. 11.-60: Drei verschiedene Mylonitisierungsstadien in flach einfallenden 
Scherzonen der Kottasberge: a) SC-Mylonit; b) Orthomylonit; C) Ultramylonit; aus 
JACOBS (1987). 
Abb. 11.-61: WÃ¤hren groÃŸ Plagioklaskristalle in den Myloniten der Kottasberge 
bruchhaft verformen, rekristallisieren kleinere Plagioklaskristalle feinkÃ¶rnig aus 
JACOBS (1987); a) Plag-Kristall mit der Ausbildung eines feinkÃ¶rnige Rekristallisats 
am Kornrand und zwischen einzelnen Kornfragmenten; b) Detailaufnahme eines Plag- 
Rekristallisats; W 2.1.11 1; MaÃŸstÃ¤ jeweils 0,l mm. 
I1 9. Zusammenfassung der wichtigsten strukturgeologischen Beobachtungen 
1. Die Heimefrontfjella wird zum groÃŸe Teil von einer amphibolitfaziell geprÃ¤gte 
vulkano-sedimentÃ¤re Gesteinsabfolge aufgebaut, die von zahlreichen Onhogneisen 
intrudiert und zusammen mit diesen verfaltet wird. Die Hauptstreichrichtung verlÃ¤uf 
parallel zur LÃ¤ngserstreckun des Gebirges in nordÃ¶stliche Richtung. 
2. Der amphibolitfazielle Teil des Gebirges wird durch eine breite, steilstehende, NE- 
streichende und hochtemperierte Scherzone mit dextralem Schersinn von einem im NW 
vorgelagerten granulitfaziellen Bereich (Vardeklettane, Mannefallknausane) getrennt. 
3. Der amphibolitfaziell geprÃ¤gt Teil lÃ¤Ã sich in zwei Teile gliedern. Irn SW steht eine 
vulkano-sedimentÃ¤r Abfolge an, die z. T. druckbetonte Metamorphosebedingungen der 
hohen Amphibolitfazies aufweist (Ky-Stau-Ms-Gt). Irn NW sind Ã¼berwiegen 
leukokrate Onhogneise aufgeschlossen (Abb. 1.-3). 
4. Es treten vier verschiedene Typen von Scherzonen auf, die sich hinsichtlich ihrer 
Orientierung, ihres Schersinns und/oder ihres relativen Alters voneinander 
unterscheiden (Abb. 11.-62): 
a) Mylonite, die aus der breiten, steilstehenden und NE-streichenden Scherzone 
stammen, weisen hochtemperierte Mylonitisierungsbedingungen auf. Das 
mylonitische Streckungslinear fÃ¤il meistens flach nach NE ein. Der Schersinn ist 
hÃ¤ufi schwer bestimmbar, da die Mylonite stark Ã¼berfalte sind. Synmylonitisch 
angelegte Falten mit steilstehenden Faltenachsen sowie asymmetrisch zerscherte 
geschonte Bereiche indizieren jedoch einen dextralen Schersinn. 
b) Flach bis mittelsteil nach E oder ESE einfallende, HT-mylonitische Scherzonen 
(Typ: Bratsberghorten) weisen ein nach E einfallendes Streckungslinear auf. In 
Myloniten, die an diese Scherzonen gebunden sind, sind zahlreiche 
Schersinnindikatoren erhalten. Sie indizieren einen WNW-gerichteten 
Bewegungssinn der Hangendscholle. 
C) Steilstehende N- bis NNE-streichende Scherzonen (Typ: Bowrakarnrnen, 
Manesigden) unterscheiden sich von den Mylonittypen a), b) durch ein steil 
einfallendes, schwÃ¤che ausgebildetes mylonitisches Streckungslinear. Die westliche 
Scholle ist an diesen Scherzonen gegenÃ¼be der Ã¶stliche abgeschoben worden. 
d) Junge, tieftemperierte mylonitische bis kataklastische Scherzonen, die 
Ãœberwiegen flach nach SSE einfallen, weisen einen NNW-gerichteten Schersinn der 
Hangendscholle auf. 
5. AbhÃ¤ngi vom Gesteinstyp, der tektonischen PrÃ¤gun der Gesteine vor der Faltung, 
der Orientierung der AnisotropieflÃ¤che sowie dem Deforrnationsgrad sind sehr 
unterschiedliche Faltentypen mit stark variierenden Orientierungen entstanden, die 
nicht notwendigerweise das Ergebnis unterschiedlicher Deforrnationsphasen sein 
mÃ¼ssen Folgende Faltungstypen sind unterscheidbar: 
a) Isoklinalfalten mit flachliegenden FAF treten besonders in S-Sivorgfjella mit 
groÃŸe Amplituden auf (Abb. 11.-49). Die 'Vergenz dieser Falten und die 
Orientierung der Faltenachsen ist nicht eindeutig. MÃ¶glicherweis sind diese 
Isoklinalfalten das Ã„quivalen des in den Kottasbergen angetroffenen NE-vergenten 
Falten- und Schuppenbaus (Abb. 11.-1). 
b) 'Sheath folds' treten sowohl in der steilstehenden Scherzone (Typ 4a), als auch im 
nichtmylonitischen Nebengestein auf. Die Schenkel/Faltenachsen der 'sheath folds' 
sind parallel zum dominanten, meistens flach nach NNE- oder NE einfallenden 
Streckungslinear orientiert (Abb. H.-51). 
C) Eine offene bis enge Verfaltung um flach bis mittelsteil nach NNE oder NE 
einfallende, Ã¼berwiegen zylindrische, seltener nicht-zylindrische Faltenachsen 
dominiert im gesamten Bereich von Sivorg- und Tottanfjella. Es sind aufrechte, SE- 
vergente, seltener NW-vergente Falten. Diese Falten Ã¼berfalte die 'sheath folds' 
(Abb. 11.-56) und die Isoklinalfalten (Abb. H.-52). Die steilstehende mylonitische 
Scherzone (Typ: 4a) wird von diesen Falten ebenfalls iiberfaltet (Abb. H.-33;43). Irn 
Bereich der Scherzone sind die Faltenachsen subparallel zum mylonitischen 
Streckungslinear orientiert. Wenn die Streichrichtung der Faltenachsen von der der 
mylonitischen Streckungslineare abweicht, dann fast immer in sinistraler 
Rotationsrichtung. Die Einfallrichtung der Faltenachsen Ã¤nder sich bei AnnÃ¤herun 
an die breite, steilstehende Scherzone (Typ: 4a) von NNE' Richtungen zu NE'. 
d) Eine Verfaltung um steilstehende, zylindrische Faltenachsen tritt besonders in N- 
Sivorgfjella auf. Diese Bereiche werden randlich von steilstehenden mylonitischen 
Scherzonen begrenzt. Auch die breite steilstehende Scherzone ist gelegentlich um 
synmylonitisch angelegte Falten mit steilstehenden Faltenachsen verfaltet. 
Zwischen den Faltentypen 5b, 5c und 5d wurden z.T. alle Ãœbergangsforme 
angetroffen. 
6. Im Bereich der breiten steilstehenden Scherzone (Typ: 4a) kommt es in SW- 
Sivorgfjella zu einer tektonischen Melange von verfalteten Myloniten (Faltentyp: 
5b,c,d), mylonitisierten verfalteten Myloniten, Ã¼berfaltete (Faltentyp: 5b,c,d) 
mylonitisierten verfalteten Myloniten und komplexeren Strukturen. Dies zeigt, daÂ die 
Anlage der breiten steilstehenden Scherzone und die Entstehung von Typ %-Falten 
gleichzeitig passiert. Da auch die steilstehenden Falten synmylonitsch entstanden und 
die 'sheath folds' ebenfalls mit den Myloniten assoziiert sind, muÃ der grÃ¶ÃŸ Teil des 
tektonischen Inventars einem einphasigen Deformationsereignis zugeordnet werden. 
Deshalb wurde bisher von Ã¤ltere und jÃ¼ngere strukturellen Elementen gesprochen und 
die Einordnung in diskrete Deformationsphasen Di bis DÃ vermieden (vgl. aber 
Diskussion I1 11). 
7. Zusammen mit der Mylonitisierung und der Faltung um NE-streichende Faltenachsen 
kommt es zur Intrusion von felsischen und mafischen GÃ¤ngen Diese GÃ¤ng sind z.T. 
aber auch noch mylonitisiert und zusammen mit den Myloniten verfaltet. 
8. Eine NNE-streichende und steil nach ESE-einfallende Schieferungt Ã¼berprÃ¤ die 
Mylonite aus der NE-streichenden Scherzone in SW-Sivorgfjella. Sie indiziert ein 
Ã¤hnliche Spannungsfeld wie die Typ 4b und 4c Mylonite sowie des 5c-Faltentyps (s.a. 
Abb. 11.-62). 
Abb. 11.-62: Zusammenfassung der wichtigsten strukturellen Elemente. Nummerierung 
der Scherzonen und Faltentypen entspricht denen der Zusammenfassung (D 9). 
I1 10. Zusammenfassende Interpretation der strukturgeologischen Beobachtungen 
Die Basementgesteine der Heimefrontfjella setzen sich grÃ¶ÃŸtentei aus einer unter 
amphibolitfaziellen Bedingungen deformierten vulkano-sedimentÃ¤re Gesteinsabfolge 
mit syn- bis posttektonisch intrudierten leukokraten Plutoniten zusammen. Dem arnphi- 
bolitfaziell geprÃ¤g Gebiet ist im NW eine granulitfazieller Basementkomplex vorge- 
lagert, der in Mannefallknausane und S-Tottanfjella aufgeschlossen ist. Die granulit- 
faziell gepragten Bereiche werden durch eine breite steilstehende NE-streichende 
Scherzone mit dextralem Bewegungssinn von den amphibolitfaziell gepragten Gestei- 
nen getrennt. U/Pb-Zirkonalter haben fÃ¼ beide Gebiete Alter zwischen Ca. 1000 und 
1200 Ma ergeben (ARNDT et al. in Vorb.). In diese Altersgruppe fallt auch das Alter 
eines posttektonisch intrudierten Pegmatits und das eines nahezu undefonnierten 
Granodiorits. Hieraus ist zu schlieÃŸen daÂ die wesentliche metamorphe PrÃ¤gun der 
Heimefrontfjella zwischen 1000 und 1200 Ma stattgefunden hat. Nach WEBER et al. 
(1990) und ARNDT et al. (in Vorb.) lÃ¤Ã sich diese Orogen mit dem gleichaltrigen 
Namaqua-Natal Belt in SÃ¼dafrik orrelieren. 
Aus den in Kap. I1 dokumentierten GelÃ¤ndebefunden petrographisch- mikrostrukturel- 
len Beobachtungen und geochronologischen Ergebnissen wird im folgenden ein struk- 
turgeologisches Modell entwickelt. Die wichtigsten GelÃ¤ndebefund wurden im Kap. I1 
9 noch einmal zusarnmengefaÃŸt Eine weitere Zusammenfassung dieser Daten ist in 
Form eines Blockbildes in Abb. 11.64 dargestellt. 
Die strukturgeologischen Untersuchungen haben gezeigt, daÂ fast alle Strukturen einem 
einphasigen Deformationsereignis zugeordnet werden kÃ¶nnen Dabei lassen sich frÃ¼ 
entstandene Strukturen, die vermutlich mit einem Deckenbau assoziiert sind (Di) von 
solchen unterscheiden, die auf ein spÃ¤tere Kollisions- bzw. Transpressionsereignis hin- 
deuten (D2). 
I1 11.1 Deckenbau (Di) 
Die Ã¤lteste Strukturen in den Kottasbergen sind mit einem NE-vergenten Falten- und 
Schuppenbau assoziiert (Abb. IL-63). Es kann vermutet werden, daÂ dieser Falten- und 
Schuppenbau das Merkmal eines im AufschluÃŸmaÃŸst nicht zu beobachtenden NE- 
gerichteten Deckenbaus ist. Im zentralen Teil der Heimefrontfjella sind 'sheath folds' 
und ein isoklinaler Faltenbau mit flachliegenden FAF die Ã¤lteste erkennbaren Struk- 
turen. Ihre Orientierung deutet ebenfalls auf ein NE-SW gerichtetes Spannungsfeld hin. 
Indirekte RÃ¼ckschlÃ¼s fÃ¼ einen Deckenbau lassen sich aus den Ergebnissen der 
Apatit-Spaltspurenuntersuchungen ableiten (Kap. IV). Diese haben gezeigt, daÂ sich 
zwischen den Orthogneisen im NW-Teil des arnphibolitfaziell geprÃ¤gte Gebietes und 
der sich im SE anschlieÃŸende vulkano-sedimentÃ¤re Abfolge, eine NE-streichende 
StÃ¶run mit einem vertikalen Verwerfungsbetrag von Ca. 3 km befinden muÃŸ Durch 
diese StÃ¶run sind hÃ¶hermetamorph Gesteine, die im SE anstehen, neben niedriger- 
metamorphe Gesteinseinheiten abgeschoben worden, obwohl man eigentlich erwarten 
wÃ¼rde daÂ durch eine Abschiebung niedriger metamorphe Gesteine in das heutige 
Anschnittsniveau gelangt sein sollten. Hieraus lÃ¤Ã sich ableiten, daÂ die hÃ¶hermet 
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Abb. 11.-63: Das in Abb. 11.-64 dargestellte tektonische Modell setzt eine tektonische 
Stapelung wÃ¤hren Dl voraus, die aber im Bereich der Heimefrontfjella nicht eindeutig 
nachgewiesen werden konnte, jedoch in Anlehnung an Modelle aus dem kibarischen 
Namaqua-Natal Belt in SÃ¼dafrik sinnvoll erscheint. 
Abb. 11.-64: Tektonisches Blockbild des Heimefrontfjella-Orogens, das wahrend einer 
kibarischen Gebirgsbildung entstanden ist. WÃ¤hren Dl kommt es zur Anlage eines 
jetzt NE-vergenten Falten- und Schuppenbaus, der in Sivorgfjella mit der Ausbildung 
von 'sheath folds' und Isoklinalfalten assoziiert ist. An einer hochtemperierten 
Transpressionszone wird granulitfazielles Basement neben amphibolitfazielles 
geschoben. Damit ist eine sinistrale Rotation der durch die Scherzone getrennten 
Krustenfragmente um Ca. 20 - 40" verbunden. D2-Falten mit NNE-SSW streichenden 
Faltenachsen Ã¼berprÃ¤g D i-Strukturen. 
morphen Gesteine mÃ¶glicherweis durch eine Deckentektonik wÃ¤hren D1 in ein 
hÃ¶here Krustenstockwerk gelangt sind. 
Die eingehende petrologische Bearbeitung durch SCHULZE (in Vorb.) kÃ¶nnt weitere 
wichtige Hinweise fÃ¼ eine NE-gerichtete tektonische Stapelung liefern. 
In diesem Zusammenhang ist der Vergleich zum gleichaltrigen Narnaqua-Natal Belt in 
SÃ¼dafrik interessant. Nach THOMAS (1989a, 1989b) reprÃ¤sentier der Namaqua-Natal 
Belt einen teilweise erodierten Deckenstapel. Die Deckengrenzen fallen flach nach S 
ein. Das heutige AufschluÃŸnivea zeigt granulitfazielle Gesteine im S, amphibolit- 
fazielle Gesteine im zentralen und grÃ¼nschieferfaziell Gesteine im nÃ¶rdliche Teil des 
Orogens. Eine Ã¤hnlich tektonische Stapelung unterschiedlicher Krustensegmente wÃ¤r 
fÃ¼ den Bereich der Heirnefrontfjella denkbar (Abb. H.-63). Der mphibolitfaziell 
geprÃ¤gt Bereich der Heimefrontfjella wurde den zentralen Teil reprÃ¤sentieren Die 
granulitfaziellen Gesteine von Vardeklettane und Mannefallknausane wÃ¤re als die 
sÃ¼dliche Ã„quivalent zu betrachten, die durch die dextrale Scherzone neben das 
amphibolitfazielle Terrain verschoben wurden. Der nÃ¶rdlich Teil (grÃ¼nschieferfaziell 
dieses Orogens ist im Bereich der Heimefrontfjella nicht aufgeschlossen. 
I1 11.2 Kollisions- bzw. Transpressionsstadium (Di) 
Das Kollisions- bzw. Transpressionsstadium ist mit der Anlage einer jetzt NE-strei- 
chenden, breiten, steilstehenden, dextralen und hochtemperierten mylonitischen Scher- 
Zone assoziiert. Diese Scherzone ist in einem Winkel zum regionalen Spannungsfeld 
orientiert. 
Das Spannungsfeld ist wahrend D2 E-W bzw. ESE-WNW gerichtet. Dies wird durch 
folgende Strukturelemente belegt (s.a. Abb. 11.-62): 
Â Typ 4b-Mylonite fallen nach ESE ein und sind nicht Ã¼berfaltet der 
Bewegungssinn ist aufschiebend nach ENE. 
Â Typ 4c-Scherzonen stehen steil und Streichen NNE. An ihnen wird der W- 
Block gegenÃ¼be der Ã¶stliche Scholle abgeschoben. 
Â In einem groÃŸe Abstand zur Scherzonen Ã¼berwiege Falten mit NNE- 
streichenden Faltenachsen. 
Â Die Mylonite der breiten NE-streichenden Scherzone werden von einer NNE- 
streichenden Schieferung Ã¼berprÃ¤g 
Die Anlage der NE-streichenden Scherzone ist vermutlich ein relativ frÃ¼he Ereignis, 
denn sie wird von verschiedenen Faltengenerationen und einer Schieferung Ã¼berprÃ¤g 
Die mylonitischen s-FlÃ¤che sind besonders in Tottanfjella synmylonitisch steilachsig 
verfÃ¤ltet wobei diese FÃ¤ltelun zusammen mit anderen Schersinnindikatoren einen 
dextralen Schersinn indiziert. Im Bereich von Sivorgfjella werden die Mylonite uber- 
wiegend von Falten mit flach nach NE einfallenden Faltenachsen Ã¼berfaltet wobei die 
FaltenachsenflÃ¤che hÃ¤ufi wieder von dextralen Scherzonen abgeschnitten werden 
(Abb. 11.-43). Im zentralen Teil der Sivorgfjella ist es dabei in einer Ca. 100 m breiten 
Zone zu einer tektonischen Melange von Myloniten, Ã¼berfaltete Myloniten, myloniti- 
sierten verfalteten Myloniten und komplexeren Strukturen gekommen. Dies deutet 
darauf hin, daÂ die Scherzone nicht einfach eine hochtemperierte Seitenverschiebung 
ist, sondern ebenfalls mit einer kompressiven Komponente assoziiert ist und damit eine 
Transpressionszone ist. Dies folgt auÃŸerde aus der Ãœberlegung daÂ das regionale 
Spannungsfeld wÃ¤hren D2 E-W gerichtet war. Das flach bis mittelsteil nach NE ein- 
fallende mylonitische Streckungslinear deutet auÃŸerde darauf hin, daÂ der NW-Block 
relativ zum SE-Block nicht nur dextral verschoben, sondern auch abgeschoben wird 
(Abb. 11.-64). 
Steilachsig verfaltete Bereiche treten nur im Bereich der Scherzone auf. Die besonders 
in N-Sivorgfjella auftretenden Bereiche mit Schlingentektonik sind als die schwÃ¤che 
deformierten Bereiche innerhalb der hier stark aufgefacherten Scherzone anzusehen, 
deren steile Faltenachsen vermutlich im Verlauf dextraler Scherung angelegt wurden 
(Abb. E-64). Die Typ 4a-Mylonite sind z.T. syn- bis postmylonitisch steilachsig ver- 
faltet. Auch in diesem Fall indizieren die steilstehenden Faltenachsen einen Zeitpunkt 
relativ geringer Deformation. MÃ¶glicherweis werden viele Falten innerhalb der steil- 
stehenden Scherzone steilachsig angelegt, entwickeln sich bei zunehmender Defor- 
mation zu nichtzylindrischen Falten und schlieÃŸlic zu 'sheath folds', deren Falten- 
achsen die Richtung der Scherung anzeigen. Bei weitere Einengung werden die 'sheath 
folds' um subparallel zur mylonitischen Streckungslineation orientierte Faltenachsen 
Ã¼berfaltet 
Ein weiterer groÃŸrÃ¤umig struktureller Zusammenhang zwischen der Scherzone und 
dem Nebengestein lÃ¤Ã sich bei den Orientierungen der Faltenachsen bei AnnÃ¤herun an 
die Scherzone feststellen. Bereiche, die weit von der Scherzone entfernt liegen, weisen 
sehr flach nach N oder NNE einfallende Faltenachsen auf (Ristinghortane, Lidkvarvet). 
Bei der AnnÃ¤herun an die Scherzone Ã¤nder sich der Faltentrend jedoch kontinuierlich 
zu nordÃ¶stliche Richtungen und geringfÃ¼gi grÃ¶kre Einfallwinkeln (s.a. Abb. 11.-62), 
als Folge einer dextralen Abweichung des Spannungsfeldes im Bereich der breiten dex- 
tralen Scherzone. 
Die fortschreitende Transpression fÃ¼hr vermutlich zur kontinuierlichen Krustenver- 
dickung und anschlieÃŸen zur RÃ¼ckfaltun der Isoklinalfalten. Diese SE-vergente RÃ¼ck 
faltung prÃ¤g besonders das Gebiet von S-Sivorgfjella (Abb. 11.-50). 
I1 11.3 Spekulationen Ã¼be ein tektonisches Modell 
Die steilstehende Scherzone streicht NE-SW, also parallel zur Einengungsrichtung der 
ersten Deforrnationsphase, die in Sivorgfjella mit der Ausbildung von 'sheath folds' und 
Isoklinalfalten einhergeht. Auch in der mylonitischen Scherzone treten 'sheath folds' 
auf. Da die Scherzone auÃŸerde parallel zur Einengungsrichtung von Dl orientiert ist, 
muÃ man sich fragen, ob nicht die Scherzone bereits wÃ¤hren Dl angelegt wurde und 
ob sich nicht alle Strukturen von D2 aus Dl entwickelt haben. Ein entsprechendes 
Modell ist in Abb. IL-65 dargestellt. 
Das Modell zeigt, daÂ nahezu alle beobachteten Strukturen in ein einphasiges Defor- 
mationsereignis eingefÃ¼g werden kÃ¶nne (Abb. 11.-64a+b). Dem Modell liegt eine W-E 
orientierte Einengungsrichtung zugrunde. In der frÅ¸he Deformationsgeschichte kommt 
es zu einer E-gerichteten tektonischen Stapelung (Abb. 11.-65a). Diesem Ereignis 
schlieÃŸ sich die Anlage einer subparallel zur Einengungsrichtung orientierten steil- 
stehenden Scherzone an, an der die alten Deformationsstrukturen dextral versetzt 
werden. Bei fortschreitender Einengung rotieren die beiden durch die Scherzone ge- 
trennten Fragmente in sinistraler Richtung um Ca. 20-40'. Durch diese Rotation zeigt 
der alte E-vergente Falten- und Schuppenbau (Di) jetzt eine NE-vergente Richtung an 
(Abb. 11.-6512) und granulitfazielle Gesteine werden entlang einer dextralen Transpres- 
sionszone (Typ. 4a) neben arnphibolitfazielle geschoben. Im Bereich der dextralen 
Scherzone fÃ¼hr der finite strain zu einer Einregelung der Faltenachsen in die Scherzone 
(NE-streichende Faltenachsen). Bei fortschreitender Einengung werden die alten 
GefÃ¼g von jÃ¼ngere Falten mit NNE-SSW streichenden Faltenachsen Ã¼berprÃ¤g Die 
jÃ¼ngere Falten (Typ 5b) sind mit flach nach E einfallenden Mylonitzonen assoziiert 
(Abb. 11.-64b), an denen die Hangendscholle auf die nordwestlich der Scherzone gele- 
gene Scholle Ã¼berschobe wird (Typ 4b). Die steilstehenden Typ 4c Mylonite kÃ¶nnte 
das steilstehende Ã„quivalen der Typ 4b Mylonite sein. Der Schersinn ist der gleiche. 
An ihnen wird der W-Block gegenÃ¼be dem E-Block abgeschoben. 
Die LT-mylonitischen bis kataklastischen Scherzonen mit NNW-gerichtetem Schersinn 
(Typ 4d) kÃ¶nne nicht ohne weiteres in dieses Modell eingefÃ¼g werden. Sie indizieren 
mÃ¶glicherweis ein spÃ¤tere tektonisches Ereignis (D )^. Es kann nur vermutet werden, 
daÂ sie mÃ¶glicherweis mit der pan-afrikanischen ÃœberPrÃ¤gu assoziiert sind (vgl. 
Kap. III). 
Die jÃ¼ngste Strukturelemente sind NE-streichende, steilstehende StÃ¶rung die in der 
mittleren Kreide zu einer ausgeprÃ¤gte Blocktektonik fÃ¼hrte (DA), (s. Kap IV). 
^ 
Abb. 11.-65: Strukturelle Entwicklung der Heimefrontfjella; Nummerierung der struk- 
turellen Elemente entspricht denen der Zusammenfassung in Kap. I1 9: a) WÃ¤hren D1 
kommt es zu einem E-gerichteten Deckenbau und damit zu einer inversen metamorphen 
Stapelung (G: Granulit Fazies, A: Amphibolit Fazies, GS: GrÃ¼nschiefe Fazies) sowie 
zur Anlage einer steilstehenden Scherzone (gestrichelt); b) Bei fortschreitender Ein- 
engung kommt es zur sinistralen Rotation der beiden von der Scherzone getrennten 
Krustenfragmente, wobei Falten mit NNE-streichenden Faltenachsen, NNE-streichende 
Scherzonen (4b) mit WNW-gerichtetem Bewegungssinn der Hangendscholle sowie eine 
steilstehende NNE-streichende Schieferung entstehen (DT). Im Bereich der dextralen 
Scherzone fÃ¼hr der finite strain zu einer Einregelung der Faltenachsen in die Scher- 
Zone, weshalb die Falten dort NE-streichen; C) Junge NNW-gerichtete LT-mylonitische 
bis kataklastische Scherzonen (D3) sind mÃ¶glicherweis einem spÃ¤tere tektonischen 
Ereignis zuzuschreiben; d) Die jÃ¼ngste Elemente sind steilstehende NE-streichende 
StÃ¶rungen die wÃ¤hren einer intensiven Blocktektonik in der mittleren Kreide ent- 
stehen und mit dem Gondwanazerfall korreliert werden kÃ¶nnen 
Abb. H.-65: 
* Abbildungstext 
In diesem Kapitel werden kurz die GrundzÃ¼g fÃ¼ die geochronologische Altersdatie- 
rung mit der K/Ar- sowie der ^Ar/^~r-Methode dargestellt. FÃ¼ ausfÃ¼hrlicher 
Beschreibungen wird auf DALRYMPLE & LAMPHERE (1969), DALLMEYER 
(1979), HUNZIKER (1979) und FAURE (1990) verwiesen. Die MÃ¶glichkeite und 
Grenzen ihrer geologischen Anwendungsgebiete werden angeschnitten und die Ergeb- 
nisse auf der Basis der in Kapitel I1 dokumentierten strukturellen und petrographischen 
Ergebnisse diskutiert. Die K/Ar-Datierungen wurden arn GÃ¶ttinge KJAr-Labor durch- 
gefÃ¼hrt FÃ¼ die ^Ar/^Ar-~atierun~en fand sich als Beitrag zur Kooperation in der 
Antarktis die Bundesanstalt fÃ¼ Geowissenschaften und Rohstoffe (BGR) in Hannover 
bereit. 
In I. Die KIAr-Methode 
Die K/Ar-Methode macht sich den radiogenen Zerfall von '% zu ^ ~ r  zunutze. Bei 
bekannter Zerfallskonstante kann dann durch die quantitative Bestimmung von Mutter- 
und Tochterisotop ein Alter berechnet werden, unter der Voraussetzung, daÂ das 
System bei '0' anfing, also kein 'Excessargon' enthÃ¤lt und daÂ es konservativ ist; das 
soll heiÃŸen daÂ es auÃŸe dem radioaktiven Zerfall keine Gewinne oder Verluste des 
Kaliums und/oder Argons erfuhr. 
Das radiogene 4% macht nur 0,01167 % des Gesamtkaliums aus, welches sich auJ3er- 
dem aus den K-Isotopen ^ K und ^K zusammensetzt (STEIGER & JAGER 1977). Von 
diesen 0,01167 % zerfallen wiederum nur ca. 11 % durch Elektroneneinfang zu ^ ~ r ,  
aber Ca. 88,8 % zu ^ ~ a  (s. Zerfallsschema, Abb. 111.-I). Diese geringen Konzentratio- 
nen stellen bei der Bestimmung von Mutter- und Tochterisotop hohe Anforderungen an 




Ara0 (ground state) 
Abb. in.-1: Zerfallsschema von ^K; 1: Elektroneneinfang mit y-Strahlung, 2: 
Elektroneneinfang ohne y-Strahlung, 3: Positronen-Emission, 4: Elektronen-Emission; 
aus DALRYMPLE & LANPHERE (1969). 
In der Altersgleichung muÃ der duale Zerfall von 4()K. zu ^Ar und ^ ~ a  berÃ¼cksichtig 
werden. Die K/Ar-Altergleichung lautet dann: 
= 5,543 10-l0 a-I (Gesarntzerfallskonstante) 
&= 0,581 . 10-l0 a-I (Zerfallskonstante von ^K zu ^Ar) 
Sind die Zerfallskonstanten bekannt, reduziert sich die Datierung auf die quantitative 
Bestimmung von K und Ar*. 
Das Kalium kann flammenphotometrisch, mit der AAS, der RFA oder der Isotopen- 
verdÃ¼nnungsanalys bestimmt werden. Am GÃ¶ttinge WAr-Labor wurde das Kalium 
mit einer AAS vom Typ PERKIN ELMER 400 in Emissionsbetrieb bestimmt. Dazu 
werden 2 X 50 mg (Doppelbestimmung) des Probenmaterial mit einem HF,HCL04- 
VollaufschluÃ in Liisung gebracht (s. a. HERRMANN 1975). Als Standard wird der 
Biotit HD-B 1 verwendet, fÃ¼ den ein K20-Wert von 9,621 Gew.% angenommen wird 
(FUHRMANN et al. 1987). Die gemessenen K20-Werte werden nach dem Standard 
korrigiert. 
Das ^ ~ r *  wird massenspektrometrisch bestimmt. Dabei werden je nach vermutetem 
Alter einer Probe Ca. 8 bis 100 mg Probensubstanz eingewogen. Die Messung erfolgt im 
Ultrahochvakuum bei < 10-^ mbar. Hierzu wird die Probe zunÃ¤chs mittels eines Induk- 
tionsofens bei Temperaturen von bis zu 2000'C durch Aufschmelzen vollstÃ¤ndi ent- 
gast. Diesem Gas wird durch eine Dosierpipette ein hochreiner 3 * ~ r - ~ ~ i k e  zugesetzt 
(SCHUMACHER 1975). Das Gas wird anschlieÃŸen Ã¼be eine KÃ¼hlfalle Titan- 
schwÃ¤mm und SORB-ACs von Nicht-Edelgasen gereinigt, bevor es zur massenspek- 
tromemschen Analyse gelangt. Aus den gemessenen IntensitÃ¤te der verschiedenen Ar- 
Isotope werden IsotopenverhÃ¤ltniss berechnet, mit denen unter BerÃ¼cksichtigun der 
Spikedosis sowie einer Luftkorrektur das ^Ar* bestimmt werden kann. FÃ¼ das 
40Ar/36Ar-~sotopenverhÃ¤ltni der Luft wurde ein Wert von 298,7 ermittelt (WEMMER 
in Vorb.). Das Massenspektrometer des GÃ¶ttinge K/Ar-Labors sowie die MeÃŸbedin 
gungen, durchgefÃ¼hrte Korrekturen und Fehlerbetrachtungen werden ausfÃ¼hrlic in 
WEMMER (in Vorb.) beschrieben. Danach betrÃ¤g der Fehler der mit der Ar-Isotopen- 
analyse einhergeht < 1%. 
III 2. Die 4 0 ~ r / 3 9 ~ r - ~ e t h o d e  
Die ^ ~ r / ^ ~ r - ~ e t h o d e  ist eine Variation der K/Ar-Methode. Die wesentlichen Unter- 
schiede gegenÃ¼be der WAr-Methode bestehen darin, daÂ die K-Bestimmung in eine 
Bestimmung des Argonisotops ^Ar Ã¼berfÃ¼h wird. Das bedeutet, daÂ radiogenes 
Argon und Kalium gemeinsam in ein und der selben Isotopenanalyse bestimmt werden 
kÃ¶nnen Dies ermÃ¶glicht daÂ anstatt einer Totalanalyse die Bestimmung durch schritt- 
weises Entgasen unter zunehmenden Entgasungstemperaturen durchgefÃ¼hr werden 
kann. Dadurch lassen sich Proben, die nach ihrer Kristallisation einen Teil ihres radio- 
genen Argons verloren haben von solchen unterscheiden, die seit ihrer Kristallisation 
ein geschlossenes System fÃ¼ K und Ar gebildet haben. AuÃŸerde kÃ¶nne Proben iden- 
tifiziert werden, die durch UberschuÃŸargo ein falsches konventionelles K/Ar-Alter 
liefern. 
Bei der 4 0 ~ r / 3 9 ~ r - ~ e t h o d e  wird das K indirekt bestimmt. Dazu wird das Probenmate- 
rial in einem Reaktor mit schnellen Neutronen (ca. 3-1017 ~eutronenlcm~) bestrahlt, 
wobei eine von der Neutronendosis abhÃ¤ngig Teilmenge von 3% (93,25810 % des 
Gesamtkaliums) zu ^ ~ r  zerfallt. Der Vorteil gegenuber der konventionellen K/Ar- 
Methode besteht darin, daÂ jetzt die Analyse von Tochter- und Mutterisotop in nur 
einem Analysendurchgang am selben Aliquot massenspektromemsch durchgefÃ¼hr 
werden kann, so daÂ im Prinzip sehr kleine und nicht notwendigerweise reprÃ¤sentativ 
Proben benutzt werden kÃ¶nnen Auf der anderen Seite bringt die Bestrahlung der Probe 
neue Probleme mit sich. Die Bestimmung der Neutronendosis muÃ sehr genau sein, 
weshalb der Wahl des Reaktors eine entscheidende Rolle zukommt. Der Umwand- 
lungsgrad, die QualitÃ¤ der Bestrahlung und die in der Probenkammer auftretenden 
Abschirmeffekte der Proben untereinander mÃ¼sse mit Hilfe vieler Standards Ã¼berprÃ¼ 
und quantifiziert werden. FÃ¼ eine ausfÃ¼hrlicher Beschreibung der Grundlagen zur 
massenspektrometrischen Ar-Analytik, der durchzufÃ¼hrende Korrekturen und einiger 
Beispiele sei auf DALLMEYER (1979) verwiesen. 
Der zweite und wesentlichere Vorteil der 40Ar/39~r-~ethode gegenÃ¼be der konventio- 
nellen K/Ar-Methode basiert auf der MÃ¶glichkeit aus einer Probe schrittweise das Ar- 
Gas auszutreiben und zu messen. FÃ¼ jeden Temperaturschritt lÃ¤Ã sich dann ein Datum 
berechnen. Diese Daten werden Ã¼blicherweis in AbhÃ¤ngigkei des akkumulativ frei- 
werdenden 39Ar in Form sogenannter 'Altersspektren' dargestellt. Wenn eine Probe seit 
der Kristallisation ein geschlossenes System gegenuber K und Ar gebildet hat, dann 
ergibt sich fÃ¼ jeden Ausheizschritt das gleiche Datum und das Alterspektrum hat die 
Form eines Plateaus (s.a. Ergebnisse). Hat eine Probe jedoch eine geologische ÃœberprÃ 
gung erfahren, so ergeben sich komplexere Spektren, die die unterschiedlichsten Ver- 
laufe haben kÃ¶nne (s. a. DALLMEYER 1979; Ergebnisse). 
Die Proben J 7.2.17 und J 1.2.19 der Ar-Ar Serie 21 wurden in der Position 13 des 
Reaktors des Forschungsreaktors Geesthacht (FRG) II bestrahlt. Die Proben PvU (100- 
200) und PvU (300-400) der Serie 26 wurden in der Position 34 des FRG I bestrahlt. 
Die Analysendaten sind in Tab. AI im Anhang aufgefÃ¼hrt Analytische Details geben 
BRÃ–CKE et al. (in Vorb.). An der BGR wird fÃ¼ den Standard Glaukonit GL-0 ein um 
1 % jÃ¼ngere K/Ar-Datum bestimmt als der Mittelwert der Zusammenstellung von 
ODIN (1982). 
IIi 3. Die Interpretation von KIAr-Altern 
K/Ar-Daten grober Fraktionen von Muskovit und Biotit aus regionalmetamorphen 
Gebieten zeigen hÃ¤ufi systematische Unterschiede, wobei Muskovit meistens gering- 
fÃ¼gi hÃ¶her Daten als Biotit aufweist. Diese systematischen Unterschiede werden in 
der Regel auf unterschiedliche SchlieÃŸungstemperature der verschiedenen Minerale 
zurÃ¼ckgefÃ¼hr Als SchlieÃŸungstemperatu wird die Temperatur verstanden, unterhalb 
der das jeweilige Mineral ein geschlossenes System fÃ¼ K und Ar bildet. Nach PURDY 
& JAGER (1976) betrÃ¤g die SchlieÃŸungstemperatu fÃ¼ Muskovit 350 ?C 5WC und fÃ¼ 
Biotit 300 k 5O0C. Mit grobkÃ¶rnige Muskoviten und Biotiten aus kristallinen Gestei- 
nen regionalmetamorpher Gebiete wird demzufolge das Unterschreiten der 350- bzw. 
300Â°C-Isotherm des retrograden Metamorphosepfades datiert, wenn nicht ein weiteres 
thermisches Ereignis das K/Ar-System gestÃ¶r hat. Diese Daten werden als AbkÃ¼h 
lungsalter bezeichnet (ARMSTRONG et al. 1966; PURDY & JAGER 1976; WAGNER 
et al. 1977). 
Niedrigtemperierte tektonische Ereignisse gehen hÃ¤ufi mit der Neubildung und Rekri- 
stallisation von Hellglimmer und/oder Serizit einher. Hat die Temperatur wÃ¤hren und 
nach der Deformation die SchlieÃŸungstemperatu fÃ¼ Hellglimmer nicht oder nur kurz- 
fristig Ã¼berschritten dann kann an Feinfraktionen das Bildungs- bzw. Rekristalli- 
sationsalter fÃ¼ Hellglimmer bzw. Serizit bestimmt werden. Dieses Alter bietet meistens 
eine gute NÃ¤herun fÃ¼ das wahre Deforrnationsalter (AHRENDT et al. 1977, 1978, 
1983; WEMMER in Vorb.). 
I11 4. Probenaufbereitung 
Zur Glimmerseparation wurden in verschiedenen AufbereitungsgÃ¤nge unterschiedliche 
Aufbereitungsmethoden ausprobiert. Die einfachste und effektivste Methode fÃ¼ die hier 
bearbeiteten Proben (Augengneise, Mylonite, Paragneise, Chamockite) wird kurz 
beschrieben. Um grobe Glimmerfraktionen anzureichern, wurden zwischen 1 und 5 kg 
glimmerreiches Probenmaterial aufbereitet: 
1. Probe reinigen 
2. Probenmaterial im STURTEVANT-Backenbrecher grob, danach fein brechen 
3. Sieben; Fraktion > 1 mm noch einmal fein brechen 
4. Glimmer im Micajet (HORSTMANN 1987) anreichern 
5. Weitere Konzentration mit FRANTZ-Magnetscheider 
6. Entfernen von Verwitterungskrusten und EinschlÃ¼sse durch Ausreiben mit 
Alkohol in einem PorzellanmÃ¶rse 
7. Verbliebene Verunreinigungen unter dem Binokular auslesen 
Die sehr dichten granulitfaziellen Gesteine wurden nach dem Brechen auÃŸerde in 
einer SIEBTECHNIK-ScheibenschwingmÃ¼hl 20 Sekunden lang gemahlen. Bei den 
amphibolitfaziellen Augengneisen, Paragneisen und Myloniten war das feine Brechen 
meistens ausreichend. 
Proben, von denen Feinfraktionen (< 2 pm) abgetrennt werden sollten, wurden ebenfalls 
zunÃ¤chs gebrochen, dann in einer ScheibenschwingmÃ¼hl 20 Sekunden lang gemahlen. 
Von ca. 15 g der Siebfraktion < 63 pm wurde sodann die Fraktion < 2 pm mit dem 
ATTERBERG-Verfahren (s. MÃœLLE 1964) separiert. 
In 5. Ergebnisse der KIAr- und *~r /^~r-~at ierungen 
III 5.1 Einleitung 
Die U/Pb-Datierungen an Zirkonen aus syntektonischen Orthogesteinen der 
Heimefrontfjella haben gezeigt, daÂ die wesentliche metamorphe PrÃ¤gun dieses 
Gebirges wÃ¤hren einer kibarischen Deformationsphase im Zeitraum zwischen ca. 1000 
und 1200 Ma stattfand (ARNDT et al. 1991). Die jÃ¼ngste Alter von ca. 1040 Ma haben 
Zirkone aus einem spÃ¤ttektonische Pegmatit (Abb. 11.-2) und aus einem nahezu 
undeformierter Granodiorit ergeben. Der Pegmatit wird von einer flach nach SE 
einfallenden mylonitischen Scherzone mit NNW-gerichtetem Bewegungssinn versetzt. 
Von ARNDT et al. (1987) wurde vermutet, daÂ diese Scherzonen einem spÃ¤teren 
vermutlich pan-afrikanischen Deformationsereignis zuzuordnen sind. Mit Hilfe der 
K/Ar-Datierung von Feinfraktionen sollte versucht werden diese Hypothese zu belegen. 
Weiterhin stellte sich die Frage nach dem Alter der steilstehenden Scherzone im mittle- 
ren und sÃ¼dliche Teil der Heimefrontfjella. K/Ar und ^ ~ r / ^ ~ r - ~ a t i e r u n ~  a  Mylo- 
niten und ihren Nebengesteinen sollten einen Hinweis dafÃ¼ liefern, ob die Entstehung 
der Scherzone dem kibarischen Deforrnationsereignis zuzuordnen ist, oder ob diese 
wÃ¤hren eines zweiten jÃ¼ngere Ereignisses angelegt wurde. 
Die mikroskopischen Untersuchungen haben gezeigt, daÂ die Mylonite in der steil- 
stehenden Scherzone bei hohen Temperaturen von Ca. 500'C gebildet wurden. Feldspat 
ist intensiv rekristallisiert und zeigt bereichsweise ErholungsgefÃ¼ge Muskovit und 
Biotit sind ebenfalls rekristallisiert. Die Datierung erfolgte an synmylonitisch rekristal- 
lisiertem Muskovit und Biotit. Diese Daten wurden mit denen aus dem nichtmyloniti- 
sehen Nebengestein verglichen. Aufgrund des hochtemperierten Charakters der Scher- 
Zone sind im folgenden sowohl die Daten der Proben aus der Scherzone als auch der 
Nebengesteinsproben als AbkÃ¼hlungsalte zu interpretieren. 
Die Ergebnisse sind in Abb. EI.-2, Abb. 111.-3 sowie tabellarisch mit allen analytischen 
Werten und den Fehlerangaben in Tab. Al  im Anhang zusarnmengefaÃŸt 
In 5.2 Mylonite 
K/Ar- und ^ ~ r / ^ ~ r - ~ a t e n  vo  11 Muskovit- und Biotitseparaten von Proben aus ver- 
schiedenen mylonitischen Scherzonen der Heimefrontfjella ergaben Muskovitdaten 
zwischen 478 und 508 Ma und Biotitdaten von 469 bis 499 Ma. Eine Biotitprobe wurde 
mit 812 Ma datiert. Die Feinfraktionen von zwei sehr feinkÃ¶rni rekristallisierten My- 
loniten ergaben Daten von 470 und 473 Ma. 
Das mit 812 Ma Ã¤ltest Datum zeigt ein ultrarnylonitischer Augengneis vom 
Cottontoppen in S-Tottanfjella (W 6.2.14). Dort steht ein Kfsp-Augengneis an, der 
randlich stark mylonitisiert ist. Die Mylonitisierung geht bis zu dÃ¼nnplattige Ultramy- 
loniten. Die mylonitischen s-FlÃ¤che fallen steil nach ESE, das mylonitische Strek- 
kungslinear steil nach ENE ein. Kfsp ist zumeist kataklastisch zerbrochen. Plag ist 
(Amph Faz) 1 
Abb. IIL-2: Regionale Verteilung von K/Ar-Daten in der Heimefrontfjella 
Abb. In.-3: KIAr-Daten aus der Heimefrontfjella und Mannefallknausane fallen in 
zwei Gruppen. Die meisten Daten gruppieren sich um ein Alter von Ca. 500 Ma. 
Muskovit- und Biotitseparate von Proben dreier, weit auseinanderliegender LokalitÃ¤te 
ergaben Daten zwischen 812 und 987 Ma. 
Probennr Lokation Gestein Fraktion 
[um1 
Tottanfjella: 
W 6 2 I4 Coitontoppen 
W 7 2 16 Vardeklenane 
W 8.2 13 Flisegga 
W 8 2.13 Flisegga 
GZ 27 Bowrakamrnen 
J 1553 Surnnerkarnrnen 
S-Sivorgfjella: 
J 1013 Mygehenget 
J 1057 Mygehenget 
W 30.1 .I3 Rislinghortane 
J 1028 Mygehehenget 
J 1102 Mathiesenskaget 
J 1160 Ryghnuten 
SW-Sivorgfjella: 
J 5.2.13 JXX 
J 7.2.17 Reichellnevet 
J 7.2.17 Reicheltnevet 
J 9.2 13 Bieringmulen 
J 10.2 19 Bratsberghorten 
J 10.2.19 Bratsberghorien 
J 14.2 15 Brunsvighorten 
J 14.2.15 Brunsvighorten 
J 11.2 I21 Sirinuten 
J 11 2.124 Sirinuten 
NE-Sivorgfjella: 
J 950 Lidkvarvet 
J 965 Grarnkroken 
J 1.2.19 Holdorsentoppen 
J 1.2.19 Holdorsentoppen 
B V S Solliennabben 
N-Sivorgfjella: 
W 23 1 17 Ustvedthorten 
PvU 1-2 Ustvedthorten 
%U 2-3 Ustvedthorten 
Â¡v 3-4 Ustvedthorten 
Uannefallknausane: 
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z. T. sehr feinkÃ¶rni rekristallisiert, grÃ¶ÃŸe Kristalle sind ebenfalls kataklastisch aus- 
gebildet. Es treten zwei Generationen von Biotit auf. Eine Ã¤lter reliktische Biotitgene- 
ration mit Rutil- und Titanitausscheidungen auf den SpaltflÃ¤che und an KornrÃ¤nde 
tritt gelegentlich einschluÃŸarti n den FeldspÃ¤te auf. Eine jÃ¼nger feinkÃ¶rnigere rutil- 
und titanitfreie rekristallisierte Biotitgeneration belegt die mylonitischen s-FlÃ¤chen 
Beide Biotitgenerationen sind grÃ¼n Da die Ã¤lter Biotitgeneration weniger als 5 % des 
Gesamtbiotitgehalts ausmacht und auÃŸerde in schwer abtrennbarer Form 
einschluÃŸarti im Feldspat vorliegt, kann davon ausgegangen werden, daÂ das 
vorliegende Biotitseparat ein nahezu reines Separat der jungen Biotitgeneration ist. Das 
Biotitdatum von 812 Ma wird mit Vorbehalt als Minimalalter der Mylonitisierung 
interpretiert. Die ÃœberprÃ¼fu dieses Datums an vergleichbaren Proben aus der 
Scherzone und des Nebengesteins in S-Tottanfjell steht noch aus. 
Im Hauptmassiv der Sivorfjella finden sich ausschlieÃŸlic K/Ar-Daten der jÃ¼ngere 
Altersgruppe mit Werten zwischen 469 und 508 Ma. Diese Mylonite weisen irn Gegen- 
satz zu Probe W 6.2.14 ein relativ grobkÃ¶rniges getempertes GefÃ¼g auf. Biotit ist 
braun. An drei Mylonitproben aus Sivorgfjella wurden sowohl konventionelle als auch 
&/&-Daten bestimmt. Die Ergebnisse der unterschiedlichen Untersuchungsmethoden 
sind einander in Tab. In.-1 gegenÃ¼bergestellt 
Tab. ni.-1: Vergleich der K/Ar-Daten aus GÃ¶ttinge mit den Daten der aufsum- 
mierten PeakhÃ¶he der Ar/Ar-Analysen aus Hannover. Fehlerintervalle bedeuten 2 o. 
Probe J 7.2.L' stammt aus der steilstehenden, hochtemperierten Mylonitzone in SW- 
Sivorgfjella (Reicheltnevet). J 10.2.19 wurde dem relativ flach liegenden Teil der brei- 
ten Mylonitzone (Bratsberghorten) entnommen, die hier einen eindeutig nach WNW 
aufschiebenden Schersinn aufweist. J 1.2.19 ist ein SC-Mylonit aus dem Bereich des 
Scharffenbergbomen (Kap. 11.2). Bei der Probenauswahl wurde darauf geachtet, daÂ die 
Mylonite nicht postmylonitisch Ã¼berfalte sind, was in einigen Bereichen der Scherzone 
der Fall ist (s. a. Kap. E). Alle Mylonite sind hochtemperiert und weisen eine postmylo- 
nitische Temperung auf. Die Phyllosilikate sind bereichsweise quergesproÃŸt Tab. In.-1 
zeigt, daÂ die drei Ar/Ar-Daten in ein sehr enges Altersintervall fallen, wÃ¤hren die 
konventionellen Daten stÃ¤rke streuen. 
Die Altersspektren der Proben J 7.2.R und J 1.2.19 (Abb. In.-4) weisen Plateaus auf mit 
4953 k 4,5 Ma (MSWD = 1,O) und 494,O k 4,5 Ma (MSWD = 1,3). Diese Daten ent- 
sprechen 97% bzw. 99 % des ausgetriebenen Argons. 
Sehr Ã¤hnlich K/Ar-Daten ergaben einige weitere Proben aus dem Ã¼berfaltete Teil der 
mylonitischen Scherzone (vgl. Tab. Al  im Anhang). 
l p l ~ t e o u  495 k5 MÅ MSWD 1 0  1 
39Ar released ( X )  39Ar  re leased (7;)  
Abb. 111.-4: ^~r/^~r-~l tersspektren von zwei hochtemperierten mylonitischen 
Augengneisen von Sivorgfjella: Beide Altersspektren weisen ein nahezu ideales Plateau 
auf. Die Analysen der einzelnen Stufen sind in Tab. A2 im Anhang aufgelistet. 
Von zwei sehr feinkÃ¶rni rekristallisierten Myloniten wurden die Feinfraktionen < 2 pm 
angereichert. Probe W 2.1.11 stammt aus einer flach nach Â§S einfallenden Scherzone 
in den Kottasbergen. Ihr Bewegungssinn ist aufschiebend nach NNW. Diese Scherzone 
versetzt posttektonische Pegmatite und basische GÃ¤ng (Abb. 11.-2; vgl. Kap. 11.9). Die 
Feinfraktion ergab ein Datum von 473 Ma. Die zweite Probe (W 7.2.16) wurde aus einer 
schmalen, steilstehenden Scherzone im Bereich von Vardeklettane genommen. In 
Vardeklettane stehen granulitfazielle Gesteine an, die vereinzelt von schmalen 
steilstehenden Scherzonen durchschlagen werden. Die Ultramylonite weisen die 
mineralogische Zusammensetzung eines Chl-Serizit-Schiefers auf. Die Feinfraktion < 2 
am dieses Ultramylonits ergab ein WAr-Datum von 470 Ma. 
In 5.3 Nebengestein 
Um die K/Ar-Daten aus der Scherzone mit denen des nicht mylonitischen 
Nebengesteins zu vergleichen, wurden in der gesamten zentralen und sÃ¼dliche 
Heimefrontfjella sowie in Mannefallknausane flÃ¤chendecken grobkristalline Gesteine 
beprobt und ihre Muskovit- und ÃŸiotitdate bestimmt. 
Die K/Ar-Daten von 19 Muskovit- und ÃŸiotitseparate fallen in zwei Gruppen (Abb. 
111.-3). 5 Daten fallen in das Intervall zwischen 960 und 987 Ma, die Ã¼brige ergaben 
Daten zwischen 476 und 533 Ma. Die Ã¤lter Gruppe tritt in Mannefallknausane und am 
Ustvedhorten (NW-Sivorgfjella) auf. In Sivorgfjella und N-Tottanfjella dagegen findet 
sich ausschlieÃŸlic die jÃ¼nger Altersgruppe (Abb. H1.- 1). 
Liegen von einer Probe sowohl konventionelle Biotit- als auch Muskovitdaten vor, so 
sind die Biotitdaten bis auf eine Ausnahme zwischen 5 und 15 Ma jÃ¼nge als die 
Muskovitdaten. 
Am Ustvedthorten (Proben W 23.l.D; PvU) stehen um steilstehende Faltenachsen ver- 
faltete Quarzite an (s. a. Kap. H 2), die eine spÃ¤ttektonisch Muskovit- und Orthoklas- 
blastese aufweisen. Die Muskovite sind bis zu 2 cm groÃŸ Ein grobkÃ¶rniger Gt- 
fÃ¼hrende Oithoklas-Plag-Ms-Pegmatit ist zusammen mit den Quarziten verfaltet. Ein 
Muskovitseparat aus dem Quarzit (W 23.l.n) ergab ein KIAr-Datum von 960 Ma. 
Dieses Datum wurde durch die Datierung des Muskovits aus dem Pegmatit @U) Ã¼ber 
prÃ¼ft Zu diesem Zweck wurden drei Muskovitfraktionen der KorngroÃŸe 100-200 um, 
200-300 pm und 300-400 prn aus diesem angereichert. Es ergaben sich in gleicher Rei- 
henfolge Daten von 962, 966 und 987 Ma. Die kleinste und grÃ¶ÃŸ Fraktion wurde 
auÃŸerde noch einmal mit der 39Ar/40Ar-~ethode datiert. FÃ¼ die feinere Fraktion 
ergab sich aus den Summen der PeakhÃ¶he aller Stufen ein &/Ar-Datum von 938 k 9, 
fÃ¼ die grÃ¶ber eines von 958 zk 9 Ma. Damit erscheinen diese Daten um bis zu 30 Ma 
jÃ¼nge als die konventionellen WAr-Daten. Diese Unterschiede kÃ¶nnte auf ein gestÃ¶r 
tes WAr-System zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein. Hierauf deuten auch die Ar/&-Spektren hin 
(Abb. 111.-5). Sie zeigen zu hÃ¶here Entgasungstemperaturen steigende Daten. Sichere 
Anzeichen fÃ¼ Exzessargon fehlen. Der langsame Altersanstieg bei niedrigen Ent- 
gasungstemperaturen kann als der Effekt einer partiellen VerjÃ¼ngun angesehen wer- 
den. Aus dem Spektrum der feineren Fraktion lÃ¤Ã sich vermuten, daÂ die vermutete 
jÃ¼nger ÃœberprÃ¤gu nicht Ã¤lte als Ca. 620 Ma gewesen ist (Datum der ersten Ent- 
gasungsstufe). Der Mittelwert des flachen Teils des Spektrums der groben Fraktion 
betrÃ¤g 965 Ma. Dieses Datum kann als Minimalalter eines ersten Ereignisses gedeutet 
werden. Das wahre Alter des ersten Ereignisses kÃ¶nnt bei dieser Form des Spektrums 
- 
ganz wesentlich Ã¤lte sein. 
Abb. n1.-5: 40Ar/^~r-~ltersspektren 
von zwei Fraktionen der Probe PvU vom 
Ustvedthorten. Der langsame Anstieg 
bei niedrigen Entgasungstemperaturen 
kann als der Effekt einer partiellen Ver- 
jÃ¼ngun interpretiert werden. Die ein- 
zelnen Analysen des schrittweisen Aus- 
heizvorgangs sind in Tab. 2 im Anhang 
aufgelistet. 
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Probe W 14.2.13 ist ein Charnockit von Mannefallknausane, einer der Heimefrontfjella 
70 km nordwestlich vorgelagerten Nunatakgruppe. Ein Biotitseparat ergab ein WAr- 
Alter von 974 Â 20 Ma. Die Biotite der Charnockite von Mannefallknausane sind 
einschluÃŸreiche dunkelbraune Biotite mit zahlreichen Rutil- und Titanitentmischungen. 
Unter vielen mikroskopisch untersuchten Proben erwies sich lediglich die Probe W 
14.2.13 fÃ¼ die WAr-Datierung als gut geeignet. Die Biotite der meisten anderen Proben 
sind stark chloritisiert und deshalb fÃ¼ die WAr-Datierung ungeeignet. Das oben 
genannte Datum sollte an einer weiteren Probe Ã¼berprÃ¼ werden. Hierzu sollte mangels 
einer weiteren gut geeigneten Probe eine Probe mit teilweise chloritisierten Biotiten 
herangezogen werden. Die K-Analyse dieser Probe lieferte einen K20-Gehalt von nur 
0,8 %. Die Probe ergab ein Datum von 720 k 30 Ma. 
111 5.3.2 Gruppe mit niedrigen Altern 
Die Altersgruppe von Ca. 500 Ma tritt in weiten Gebieten der zentralen und sÃ¼dliche 
Heimefrontfjella auf. Um den im allgemeinen sehr Ã¤hnliche petrographischen Charak- 
ter des Probenmaterials zu dokumentieren, werden im folgenden drei Proben exempla- 
risch beschrieben. 
Die Probe W 30.1.13 von Ristinghortane (S-Sivorgfjella) ist ein Quarzit, in dem die 
Muskovite senkrecht zum NNE-streichenden Linear ein rotationales und parallel L ein 
streng geregeltes GefÃ¼g aufweisen. Eine Metapeliteinschaltung zeigt, daÂ die Defor- 
mation unter PT-Bedingungen stattgefunden hat, bei der Ky und Stau stabil waren. 
NEUMANN (1990) konnte zeigen, daÂ die Quarzite eine postdefonnative Temperung 
erfahren haben, der die Anlage von makroskopisch und mikroskopisch hÃ¤ufi nicht 
sichtbarer SchieferungsflÃ¤che folgte. Eine diaphthoritische ÃœberprÃ¤gu ist nicht 
erkennbar. Ein Muskovitseparat aus diesem Quarzit ergab ein Datum von 508 k 10 Ma. 
Probe J 1013 ist ein stark deformierter, Muskovit-fÃ¼hrende Pegmatitgang, der zusam- 
men mit den Metasedimenten und Metavulkaniten von Mygehenget (S-Sivorgfjella) um 
NNE-streichende Faltenachsen verfaltet ist. Plagioklas ist rekristallisiert und weist ein 
grobkÃ¶rnige PflastergefÃ¼g mit 120'-Winkelkomgrenzen auf (Abb. EI.-6). Muskovit 
ist grÃ¶ÃŸtentei parallel zur Foliation geregelt. Einige KÃ¶rne sind jedoch auch querge- 
sproÃŸt Ein Muskovitseparat dieses Pegmatits ergab ebenfalls ein Datum von 508 k 11 
Ma. 
Probe J 1553 ist ein Paragneis vom Sumnerkammen, der ebenfalls um NNE-streichende 
Faltenachsen verfaltet ist. Er setzt sich aus Ms, Bio, Kfsp, Plag und Qz zusammen 
(Abb. 111.-7). Ein Muskovitseparat dieses Paragneises ergab ein Datum von 530 Â 13 
Ma. 
Iii 5.4 Andere Gesteine 
Das jÃ¼ngst WAr-Datum aus der Heimefrontfjella von 395 k 9 Ma ergab die 
Feinfraktion < 2 pm eines Pseudotachylits von Sirinuten (Abb. E.-29). 
Abb. II1.-6: Eingefalteter Pegmatit von Mygehenget (J1013): Die Muskovite sind 
grÃ¶ÃŸtentei s-parallel eingeregelt und weisen keine diaphtoritische ÃœberprÃ¤gu auf. 
Plagioklas weist ein PflastergefÃ¼g mit geraden Kom- und Subkomgrenzen sowie 12W- 
Tripelpunkten auf; lange Bildkante: ca. 4 mm. 
Abb. 1II.-7: Paragneis vom Sumnerkammen (J1553); lange Bildkante: Ca. 4 rnm. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ die an Muskovit und Biotit bestimmten 
K/Ar-Daten in zwei Altersgruppen fallen. An drei weit auseinanderliegenden und 
stets am W-Rand  der Heimefrontfjella bzw. in Mannefallknausane gelegenen 
LokalitÃ¤te treten K/Ar-Daten zwischen 812 und 987 Ma auf. Das niedrigste Alter 
dieser Altersgruppe ergab mit 812 Ma ein mylonitischer Augengneis in S- 
Tottanfjella. Die zweite Altersgruppe zeigt Daten zwischen 469 und 533 Ma. Daten 
dieser Altersgruppe weisen sowohl die Gesteine aus der hochtemperierten 
mylonitischen Scherzone, als auch das nicht mylonitische Nebengestein auf. Die 
Daten von Feinfraktionen zweier sehr feinkÃ¶rni rekristallisierter Mylonite fallen 
ebenfalls in die junge Altersgruppe. 
111 6. Diskussion der Ergebnisse 
Die U/Pb-Zirkonalter von ARNDT et al. (in Vorb.) an syntektonischen Orthogesteinen 
haben gezeigt, daÂ die wesentliche metamorphe Pragung der Heimefrontfjella und 
Mannefallknausanes einer kibarischen Deforrnationsphase im Zeitraum zwischen ca. 
1000 bis 1200 Ma zuzuschreiben ist. Diese Alter haben auch die Datierungen an einem 
spÃ¤ttektonische Pegmatit und eines nahezu undeforrnierten Granodiorits ergeben. 
K/Ar- und ^ ~ r / ^ ~ r - ~ a t e n  aus der Heimefrontfjella und Mannefallknausane fallen in 
zwei diskrete Gruppen. Die meisten Bereiche weisen K/Ar-Daten von ca. 500 Ma auf. 
K/Ar-Daten von 812 bis 987 Ma treten an zwei am W-Rand  der Heimefrontfjella 
gelegenen LokalitÃ¤te sowie in Mannefallknausane auf. An einem hochtemperierten 
Ultramylonit aus der steilstehenden Scherzone in S-Tottanfjella wurde ein Biotitdatum 
von 812 Ma ermittelt. Dieses Datum ist als Mindestalter fÃ¼ die Mylonitisierung zu 
interpretieren. Die steilachsig verfalteten Quarzite und Pegmatite von Ustvedthorten, 
die eine spÃ¤ttektonisch Muskovit- und Orthoklasblastese aufweisen, ergaben 
Muskovit-Daten von 960 bis 987 Ma. Da ARNDT et al. (in Vorb.) nachgewiesen haben, 
daÂ die wesentliche metamorphe PrÃ¤gun wÃ¤hren eines kibarischen 
Metamorphoseereignisses stattgefunden hat, kÃ¶nne die WAr-Alter der Ã¤ltere 
Altersgruppe als kibarische K/Ar-AbkÃ¼hlungsalte interpretiert werden, die, wie die 
4oAr/39Ar-~ntersuchungen an den Gesteinen von Ustvedthorten gezeigt haben, durch 
ein jÃ¼ngere Ereignis partiell Ã¼berprÃ¤ worden sind. Diese K/Ar-Alter deuten darauf 
hin, daÂ zumindest die Anlage der steilstehenden Scherzone und die steilachsige 
Verfaltung dem kibarischen Deforrnationsereignis zuzuschreiben ist. 
In den meisten Gebieten der Heimefrontfjella treten jÃ¼nger K/Ar-Daten zwischen 469 
und 533 Ma auf. Die K/Ar-Daten fÃ¼ Muskovit und Biotit streuen z. T. auch innerhalb 
gleicher tektonischer Einheiten betrÃ¤chtlic Ã¼be das 20-Vertrauensintervall hinaus 
(vgl. Abb. 111.-2). Dabei ist kein Trend der Daten zwischen verschiedenen tektonischen 
Einheiten erkennbar. Diese pan-afrikanischen Alter ergaben U. a. auch Gesteine mit 
Mineralparagenesen die auf hohe Temperaturen und Drucke hindeuten und denen eine 
durchgreifende diaphthoritische ÃœberprÃ¤gu fehlt. Die Beobachtung, daÂ einerseits 
spÃ¤ttektonisch Intrusiva kibarische U/Pb-Zirkonalter aufweisen und andererseits 
Gesteine, die unter hohen Temperaturen und Drucken deformiert wurden pan- 
afrikanische K/Ar-Daten zeigen, ist nur durch ein pan-afrikanisches thermisches 
Ereignis erklÃ¤rbar MÃ¶glicherweis sind die Gebiete mit der Altersgruppe um 500 Ma 
erst wÃ¤hren eines pan-afrikanischen Ereignisses herausgehoben worden, wÃ¤hren die 
Gesteine, die die hohen Alter aufweisen frÅ¸he herausgehoben wurden und wÃ¤hren 
eines pan-afrikanischen thermischen Ereignisses nur noch geringfÃ¼gi Ã¼berprÃ¤ 
wurden. 
Gesteine, die pan-afrikanische K/Ar-AbkÃ¼hlungsalte rgaben, weisen eine Temperatur- 
dominierte, spÃ¤t Metamorphosephase auf, die zur Temperung des mylonitischen 
GefÃ¼ge und teilweise zur Blastese von Muskovit und Kalifeldspat gefÃ¼hr hat. 
DemgegenÃ¼be weist der Ultramylonit von S-Tottanfjella, der ein Datum von 812 Ma 
ergab, ein sehr feinkÃ¶rniges also nicht getempertes GefÃ¼g auf. Hieraus lÃ¤Ã sich 
ebenfalls mit Vorbehalt ableiten, daÂ die Temperung mÃ¶glicherweis ein pan- 
afrikanisches Ereignis ist, bzw., daÂ die Gesteine die ein getempertes GefÃ¼g und junge 
Daten ergaben erst vor Ca. 500 Ma herausgehoben worden sind. 
Interessant ist auch der Vergleich zu den nordÃ¶stlic der Heimefrontfjella aufgeschlos- 
senen, kibarisch geprÃ¤gte Nunatakgruppen von Kirwanveggen und Sverdrupfjella 
(Abb. 1.-4). Dort wurden an 13 Biotitseparaten aus amphibolitfaziellen Gneisen RbISr- 
Daten zwischen 436 und 493 Ma bestimmt (MOYES & Barton 1990; BARTON & 
MOYES 1990). AuÃŸerde ergaben posttektonische granitische Intrusiva RbISr- 
Gesamtgesteinsisochronen von 5 19 k 17 und 556 k 76 Ma. Nach MOYES & BARTON 
(1990) geht die Intrusion dieser Magmatite mit einer durchgreifenden radiometrischen 
Rejuvenation des gesamten Basements einher, ist aber nicht mit einem 
Deformationsereignis verbunden. 
Ein Ã¤hnliche Sachverhalt wird von SACCHI et al. (1984) aus dem Mozambique Belt in 
SE-Afrika berichtet. Der Mozambique Belt reprÃ¤sentier die nÃ¶rdlich VerlÃ¤ngerun des 
Heimefrontfjella-Kirwanveggen-Sverdrupfjella Belt (WEBER et al. 1990). Nach 
SACCHI et al. (1984) fÃ¼hr das pan-afrikanische Ereignis im Mozambique Belt zur 
Intrusion von Graniten und zur radiometrischen Rejuvenation, jedoch ist auch hier kein 
pan-afrikanisches Deformationsereignis erkennbar. 
Die Vergleiche zum Kirwanveggen-Sverdrupfjella und Mozambique Belt zeigen, daÂ 
die Annahme einer pan-afrikanischen thermischen ÃœberprÃ¤gun wie sie fÃ¼ den 
Bereich der Heimefrontfjella aus strukturgeologisch/geochronologischer Sicht 
abgeleitet wurde, wahrscheinlich ist. Gleichzeitig ergeben sich hieraus neue 
Fragestellungen und ArbeitsansÃ¤tze 
Cl Ein pan-afrikanischer Magmatismus ist bisher in der Heimefrontfjella nicht 
nachgewiesen worden. Deshalb sollten weitere UPb-Zirkonalter an mÃ¶glichs schwach 
deformierten Pegmatiten durchgefÃ¼hr werden, um einen mÃ¶gliche pan-afrikanischen 
Magmatismus, der zur radiometrischen Rejuvenation des K/Ar-Systems in der 
Heimefrontfjella gefÃ¼hr haben kÃ¶nnte nachzuweisen. 
Li Durch weitere K/Ar- undIoder Ar/Ar-Untersuchungen muÃ das Datum von 812 Ma 
fÃ¼ den ultramylonitischen Augengneis aus S-Tottanfjella an vergleichbaren Proben und 
an Nebengesteinsproben Ã¼berprÃ¼ werden. Dabei sollten im besonderen Mylonite und 
deren Nebengesteine datiert werden, die keine postdeformative Temperung aufweisen. 
Li Die Gebiete mit alten K/Ar-Daten sollten durch ein engeres flÃ¤chendeckende 
Probennetz weiter abgegrenzt werden. 
D Interessant wÃ¤r auÃŸerde ein gefÃ¼geanalytische Vergleich von Gebieten mit hohen 
WAr-Daten einerseits und niedrigen WAr-Daten andererseits. 
LI FluideinschluÃŸ-Untersuchunge an Proben aus Bereichen mit pan-afrikanischen 
K/Ar-Daten sollten mit denen kibarischer K/Ar-Daten verglichen werden. 
D Falls sich die oben angedeutete Systematik zwischen GefÅ¸ge und Altem bestÃ¤tige 
sollte, wÃ¤r ein stnikturgeologischlgeochronologischer Vergleich zum Kirwanveggen- 
Sverdrupfjella Belt und dem Mozambique Belt interessant. 
Abb. 111.-8: Vergleich eines mylonitischen Augengneises, der ein Datum von 484 k 10 
Ma ergab (a: J 10.2.19) mit dem ultramylonitischen Augengneis aus S-Tottanfjella (b: W 
6.2./4), der ein Alter von 812 Â 17 Ma erzielte. a) weist ein equilibriertes Qz- und Fsp- 
GefÃ¼g auf, wÃ¤hren b) dynamisch rekristallisierte Fsp, die keine ErholungsgefÃ¼g 
aufweisen, zeigt; lange Bildkante jeweils Ca. 4 mm, I1 L. 
IV Apatit-Spaltspurenuntersuchungen 
IV 1. Die Spaltspurenmethode 
IV 1.1 Einleitung 
Die Spaltspurenmethode ist ein Geochronometer fÃ¼ den Niedrigtemperaturbereich 
zwischen ca. 60 und 250Â°C Sie deckt damit einen Temperaturbereich ab, der sonst von 
keiner anderen Datierungsmethode erschlossen wird. Die Bedeutung von Spaltspuren 
fÃ¼ eine neue geochronologische Arbeitsmethode wurde von PRICE & WALKER 
(1962) erstmalig erkannt. Die Spaltspurenmethode macht sich die Akkumulation von 
GitterschÃ¤de in U-haltigen Mineralen und GlÃ¤ser zunutze, die beim spontanen Zerfall 
von unterhalb einer materialspezifischen SchlieÃŸungstemperatu entstehen. Die 
Dichte dieser GitterschÃ¤de ist sowohl proportional zum U-Gehalt der Probe als auch 
zum Zeitraum seit Akkumulation der GitterschÃ¤de (Spaltspuren). Wenn also der U- 
Gehalt bekannt ist, kann aus der HÃ¤ufigkei der Spaltspuren auf das Alter geschlossen 
werden. Aus dieser Beobachtung hat sich innerhalb der letzten drei Jahrzehnte eine 
wichtige und vielfdtig angewandte geochronologische Arbeitsmethode fÃ¼ die Berei- 
che Geologie, Kosmologie und ArchÃ¤ologi entwickelt. 
Die relativ niedrigen SchlieÃŸungstemperature ermÃ¶gliche eine in situ Beobachtung 
des Ausheilverhaltens an Proben aus BohrlÃ¶chern weshalb die SchlieÃŸungsbereich 
dieses Systems besser untersucht sind, als diejenigen anderer Methoden. Neben der 
Altersinformation liefern die SpaltspurenlÃ¤nge eine wichtige Information Ã¼be die 
Temperaturgeschichte. Die wahren SpurenlÃ¤ngenverteilunge zeigen, ob das Alter als 
AbkÃ¼hlungs oder Mischalter zu interpretieren ist. 
In der Anfangsphase der Spaltspurenforschung ist eine Vielzahl von Mineralen auf ihre 
Eignung zur Datierung Ã¼berprÃ¼ worden. Dabei hat sich gezeigt, daÂ die meisten Mine- 
rale nicht U-reich genug sind. Nach HAACK (1975) eignen sich Apatit, Titanit, Zirkon 
und Andradit gut, und Granat, Epidot, Vesuvian, Muskowit und Biotit bedingt zur 
Datierung. Von diesen Mineralen werden besonders hÃ¤ufi Apatit, Zirkon und Titanit 
zur Datierung verwendet. 
IV 1.2 Die Entstehung von Spaltspuren 
Spaltspuren sind StrahlenschÃ¤den die bei der Spontanspaltung von ^U in elektrisch 
nicht leitenden Kristallen und GlÃ¤ser entstehen. NatÃ¼rliche Uran besteht zu 0,7% aus 
dem Isotop ^U und zu 99,3% aus ^U. Beide Isotope zerfallen durch Emission von 
cx-Teilchen. AuÃŸerde zerfÃ¤ll ^U - jedoch wesentlich langsamer - durch spontane 
Kernspaltung. Beim spontanen Zerfall von ^U entstehen zwei leichtere Nuklide der 
Masse 90 und 135 sowie eine freiwerdende Energie von 200 MeV, mit der die Frag- 
mente in entgegengesetzter Richtung in ihre Umgebung eindringen. Dabei entsteht 
abhÃ¤ngi vom Detektormaterial ein 10-20 pm langer Kanal mit einem Durchmesser von 
ca. 50 A (FLEISCHER et al. 1975). Nach dem IonenexplosionsmodeU von 
FLEISCHER et al. (1965) entsteht beim Durchfliegen des positiven Spaltfragments eine 
Zone positiv ionisierter Teilchen, die sich im folgenden gegenseitig auf Zwischengitter- 
plÃ¤tz verdrÃ¤nge und dabei eine Zone hoher Leerstellendichte hinterlassen (Abb. 1V.- 
1). Wegen seiner erhÃ¶hte chemischen ReaktivitÃ¤ lÃ¤Ã sich dieser zylinderfÃ¶rmig 
Bereich mit einer geeigneten SÃ¤ureLaug vergrÃ¶ÃŸe und somit fÃ¼ lichtmikroskopi- 
sehe Untersuchungen sichtbar machen. 
Spontane Kernspaltung tritt neben ^U auch bei ^U, ^U sowie bei auf. Die 
Konzentrationen und Spaltungsraten dieser Isotope sind im VerhÃ¤ltnis zu denen des 
^U aber so gering, daÂ sie weit weniger als 1 % aller Spontanspaltungen ausmachen 
(HAACK 1975). Im folgenden wird angenommen, daÂ alle fossilen Spaltspuren durch 
die Spontanspaltung des ^ U entstanden sind. 
1 i p  o o o e o o  0 0 0 0 0 0  
o o p o o o  0 0 ' -  0 0 0  
'"^  
angeÃ¤tzt innere KristallflÃ¤ch 
. . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
Abb. 1V.-1: Die Entstehung von Spaltspuren: Ionenexplosionsmodell nach 
FLEISCHER et al. (1965); a) Ein bei der Spontanspaltung von ^U entstandenes posi- 
tiv geladenes Spaltfragment ionisiert einen Ca. 15 pm langen zylinderfÃ¶rrnige Bereich 
eines Kristallgitters; b) Die ionisierten Atome verdrÃ¤nge sich gegenseitig auf Zwi- 
schengitterplÃ¤tze C) Durch AnÃ¤tze werden die Spaltspuren vergrÃ¶ÃŸe und somit 
mikroskopisch sichtbar gemacht. 
IV 1.3 Die Bestimmung des U-Gehaltes; Methodisches 
Die Spaltspurendichte in einem Mineral ist sowohl proportional zur Zeit seit der Akku- 
mulation der Spaltspuren als auch zum U-Gehalt. Zur Altersbestimmung muÃ also der 
U-Gehalt bestimmt werden. Dies geschieht nicht durch eine chemische Analyse, son- 
dem ebenfalls mit Hilfe von Spaltspuren. Dabei macht man sich das bekannte und kon- 
stante 235~/238~-~erhÃ¤l tn i  zunutze. Bestrahlt man eine U-haltige Probe in einem 
Reaktor mit thermischen Neutronen, so reagiert ^U durch spontanen Kernzerfall und 
es entstehen den spontanen Spaltspuren sehr Ã¤hnlich Spuren. Die Anzahl dieser soge- 
nannten induzierten Spaltspuren ist proportional zur Neutronendosis. Bei bekannter 
Neutronendosis kann folglich auf den ^U und damit auch auf den ^U-~ehal t  
geschlossen werden. 
Das Probenmaterial wird mit thermischen Neutronen bestrahlt. Man unterscheidet ther- 
mische Neutronen von epithermischen und schnellen Neutronen hinsichtlich ihrer 
Geschwindigkeiten. Thermische Neutronen sind langsamer bzw. energieÃ¤rme (< 0,s 
eV) als epithermische und schnelle Neutronen. 
Der Spaltungsquerschnitt des ^U bei Absorption thermischer Neutronen ist von der 
Energie der Neutronen abhÃ¤ngi (Abb. 7, in STORZER & WAGNER 1982). Unterhalb 
von etwa 0,2 eV verlÃ¤uf der Spaltungsquerschnitt wie bei In, Au, Co und Cu umge- 
kehrt proportional zur Geschwindigkeit der Neutronen. Oberhalb der 0,2 eV-Marke 
dagegen weist der Spaltungsquerschnitt in AbhÃ¤ngigkei von der Neutronengeschwin- 
digkeit starkes Resonanzverhalten auf. Zur exakten Bestimmung der Neutronendosis 
muÃ der Bereich hoher Resonanz vermieden werden. In der Regel wird mit Energien 
von 0,0253 eV bzw. 2200 m/s gearbeitet. Dies liefert einen Spaltungsquerschnitt von a 
= 580,2 Â 1,8 barn (HANNAH et al. 1969). 
Die Neutronendosis wird mit Hilfe sogenannter Monitore gemessen. Dies sind In-, Au-, 
Co- oder Cu-Folien oder DrÃ¤hte deren neutroneninduzierte AktivitÃ¤ mit Ge(Li)- 
Detektoren gemessen werden kann. 
Es gibt zwei verschiedene Methoden, die durch thermische Neutronen induzierte 
Spurendichte zu bestimmen. Bei der "Populationsmethode" (NAESER 1967, 1976, 
1979; WAGNER 1968; STORZER & GENTER 1970) wird an einer Teilprobe die 
spontane Spurendichte und an einer zweiten die induzierte Spurendichte bestimmt. Bei 
der "Externen Detektormethode" (NAESER 1976, 1979) bzw. Einzelkomdatiemng wird 
an einem einzelnen PrÃ¤para sowohl die spontane als auch die induzierte Spurendichte 
bestimmt: 
a) Bei der Populationsmethode wird das Probenmaterial zunÃ¤chs geteilt, wobei jede 
Teilprobe mindestens 300 KÃ¶rne aufweisen sollte. Dann wird eine Teilprobe ungefahr 
einen Tag lang auf Temperaturen von ca. 4 W C  erhitzt, um die spontanen Spuren zu 
vernichten. Das spurenfreie Material wird sodann in einem Reaktor mit thermischen 
Neutronen bestrahlt, wobei in AbhÃ¤ngigkei von der Neutronendosis eine bestimmte 
Anzahl induzierter Spaltspuren entstehen. Von beiden Teilproben wird im folgenden ein 
StreuprÃ¤para hergestellt. Die PrÃ¤parat werden angeschliffen, poliert und geÃ¤tzt 
b) Bei der Einzelkorndatierung mit der externen Detektortechnik kÃ¶nne auch kleine 
Probenmengen und Proben mit inhomogener U-Verteilung datiert werden. Von diesen 
wird zunÃ¤chs wieder ein StreuprÃ¤para hergestellt, welches angeschliffen, poliert und 
angeÃ¤tz wird. Nun wird auf der hochpolierten ProbenoberflÃ¤ch ein Detektor befestigt. 
Das kann ein dÃ¼nne U-armes GlimmerblÃ¤ttche sein oder eine Folie aus Kunststoff. 
Diese Konstruktion wird in einem Reaktor mit thermischen Neutronen bestrahlt. Der 
spontane Zerfall des ^U hinterlÃ¤Ã sowohl in der Probe als auch im Detektor indu- 
zierte Spaltspuren, die ungeÃ¤tz aber submikroskopisch sind. Im folgenden wird nur der 
Detektor angeÃ¤tzt sodaÃ in ihm die induzierten Spuren sichtbar werden. In der Probe 
wird die fossile Spurendichte bestimmt. Jetzt kann fÃ¼ jedes einzelne Korn das Spuren- 
verhaltnis und bei BerÃ¼cksichtigun eines Geomemefaktors das Alter bestimmt werden. 
Die Einzelkorndatierung mit der externen Detektortechnik findet ihre Anwendung, 
wenn nur wenig Probenmaterial vorhanden ist, wenn der U-Gehalt inhomogen verteilt 
ist (zonierte Zirkone) oder, wenn ein stark variierender U-Gehalt von Korn zu Korn 
erwartet wird (Sedimente). Die Populationsmethode findet ihre Anwendung bei Mine- 
ralen mit einer homogenen U-Verteilung. Diese Voraussetzung ist hÃ¤ufi bei Apatiten 
aus Orthogesteinen erfÃ¼llt Sie wird auÃŸerde bei Apatiten bevorzugt, die einen zusÃ¤tz 
lichen Anteil anderer Gitterdefekte wie Versetzungen und EinschlÃ¼ss aufweist, die 
mÃ¶glicherweis als Spaltspuren fehlinterpretiert werden kÃ¶nnten 
Im Rahmen dieser Untersuchung wurde die Populationsmethode an Apatit angewendet. 
IV 1.4 Die Altersgleichung 
Bei herkÃ¶mmliche radiometrischen Altersdatierungsmethoden werden die Konzen- 
trationen eines Tochter- und eines Mutterisotops verglichen, sodaÃ bei bekannter 
Zerfallskonstante mit 
t = lA ln(l+D/M) (1) 
(D: Tochterisotop; M: Mutterisotop) 
auf das Alter seit SchlieÃŸun des Systems geschlossen werden kann. Bei der Spalt- 
spurenmethode entspricht das VerhÃ¤ltni Tochterisotop zu Mutterisotop dem Quotienten 
aus spontanen und induzierten Spaltspuren. Die Altersgleichung lautet nach (PRICE & 
WALKER 1963; NAESER 1967) dann: 
mit 
kd = Gesamtzerfallskonstante von ^U (1,55125-10-~~a-~; JAFFEY et al. 1971) 
kf = Zerfallskonstante der spontanen Spaltung des ^U (s.u.) 
I = 2 3 5 ~ / 2 3 * ~  (7,2527-10-3; COWAN & ADLER 1976) 
o = 235U thermaler Neutronenquerschnitt (580,2 barn; HANNAH et al. 1969) 
(I = Neutronendosis 
pÃ = fossile (spontane) Spurendichte 
pi = induzierte Spurendichte (bestrahlte Teilprobe) 
Zur Berechnung des Alters mÃ¼sse die Neutronendosis, sowie die fossile und induzierte 
Spaltspurendichte bestimmt werden. 
In dieser Arbeit wurden die Konstanten verwendet, auf die sich die Unterkommission 
fÃ¼ Geochronologie der I.U.G.S. wÃ¤hren der Standardisierungsverhandlungen geeinigt 
haben (HURFORD 1990). Die Konstanten xd, I und o sind in kleinen Fehlergrenzen gut 
bekannt. Ein Problem bleibt weiterhin die spontane Spaltungskonstante Xfdes ^U, die 
unzureichend bekannnt ist und fÃ¼ die'es eine FÃ¼ll von weitstreuenden Angaben gibt 
(THEL & HERR 1976; BIGAZZI 1981; Abb. 6 in STORZER & WAGNER 1982). Zur 
Zeit werden Spaltspurenalter mit Werten zwischen 6,85-1O-l7a-l (FLEISCHER et al. 
1964) und 8,5-10-I'^-1 (GALLIKER et al. 1970) berechnet. Damit liefen kf den grÃ¶ÃŸt 
systematischen Fehler in der Altersgleichung. STORZER und WAGNER (1982) sind 
der Auffassung, daÂ ein Wert von 8,4-10-I^-1 realistisch ist. 
IV 1.5 Die Bestimmung von pg und pi mittels Populationsmethode 
Die Bestimmung des Mutterisotops U sowie deren Zerfalle wird bei der Spaltspuren- 
methode nicht von einer Maschine Ã¼bernommen sondern wird durch ein langes, 
mehrere Stunden dauerndes MeÃŸverfahre vom Menschen selbst durchgefÃ¼hrt Die 
Dichte der spontanen Spuren (pg) und die der induzierten (pi) werden an zwei separat 
eingebetteten, angeschliffenen, hochpolierten und angeÃ¤tzte Teilproben durch Aus- 
zÃ¤hle einer EinheitsflÃ¤ch bestimmt. 
Das AuszÃ¤hle geschieht mit Hilfe eines Mikroskops bei Ca. 3000-facher VergrÃ¶ÃŸeru 
in Ã–limmersion In jeder Teilprobe wird an bis zu 300 KÃ¶rner eine beliebige Einheits- 
flÃ¤ch ausgezÃ¤hlt Eine EinheitsflÃ¤ch lÃ¤Ã sich z.B. mit Hilfe einer in das Okular ein- 
gebauten Netz-Strichplatte definieren. Probleme treten dann auf, wenn in einigen 
Kristallen neben Spaltspuren auch Versetzungen und EinschlÃ¼ss angeÃ¤tz wurden. Die 
Unterscheidung ist nicht immer einfach. Im Gegensatz zu Spaltspuren sind angeÃ¤tzt 
Versetzungen hÃ¤ufi orientiert, angeÃ¤tzt EinschlÃ¼ss weisen eine andere Form als 
Spaltspuren auf. Lassen sich angeÃ¤tzt Versetzungen nicht eindeutig von Spaltspuren 
unterscheiden, so wird das Korn verworfen. In keinem Fall darf im gleichen Korn eine 
neue EinheitsflÃ¤ch gesucht werden. 
Durch die Verwendung des MeÃŸsystem Mensch mÃ¼sse beim ZÃ¤hle folgende Vor- 
gehensweisen beachtet werden: 
(a) Da der Mensch dazu tendiert, dort zu messen, wo leicht zu messen ist, dies aber aus 
statistischen GrÃ¼nde verboten ist, wird die EinheitsflÃ¤ch blind ausgewÃ¤hlt Dazu wird 
die ProbenoberflÃ¤ch zunÃ¤chs defokussiert, dann wird nach den schemenhaften Umris- 
sen eines Kornes gesucht und nun wieder fokussiert. Jetzt darf die EinheitsflÃ¤ch nicht 
mehr verschoben werden. 
(b) Aus statistischen GrÃ¼nde muÃ in jeder Teilprobe gleichartig gezÃ¤hl werden. Glei- 
ches ZÃ¤hlverhalte Ã¼be mehrere Stunden oder gar Tage ist schwierig und von den 
Faktoren MÃ¼digkei oder Stimmung abhÃ¤ngig Deshalb ist es nicht ratsam an einem Tag 
die spontanen Spuren auszuzÃ¤hle und am nÃ¤chste Tag mit den induzierten Spuren 
fortzufahren. Um unbemerkte Trends im tÃ¤gliche ZÃ¤hlverhalte auszugleichen, sollte 
mÃ¶glichs hÃ¤ufi - z.B. stÃ¼ndlic - die Teilprobe gewechselt werden. 
(C) Eine Ã¤hnlich Spurendichte in den beiden Teilproben erleichtert ein gleichartiges 
ZÃ¤hlverhalten Die Spurendichte kann in der bestrahlten Teilprobe mit Hilfe der Neu- 
tronendosis variiert werden. Deshalb kommt der Wahl einer geeigneten Neutronendosis 
eine wichtige Bedeutung zu. 
Das Etablieren eines objektiven ZÃ¤hlverhalten kann an Standards Ã¼berpriipf werden. 
Wurde die EinheitsflÃ¤ch nach den Gesetzen des statistischen Zufalls ausgewÃ¤hl und 
hat man ein objektives ZÃ¤hlverhalte entwickelt, so wird die Varianz der Spaltspuren- 
dichten eine Normalverteilung widerspiegeln. 
Es muÃ angenommen werden, daÂ der U-Gehalt der einzelnen Ap-KÃ¶rne nicht gleich 
ist, sondern abhÃ¤ngi von der Gesteinsherkunft in engen oder weiteren Grenzen stati- 
stisch verteilt ist. In Orthogesteinen weisen die Apatite hÃ¤ufi enger begrenzte mittlere 
U-Gehalte auf als in Sedimentgesteinen, da bei letzteren hÃ¤ufi Apatite verschiedener 
Herkunftsgebiete zu finden sind. Um die Fehler klein zu halten, mÃ¼sse bei Apatiten 
aus Sedimentgesteinen also mehr EinheitsflÃ¤che ausgezÃ¤hl werden als bei Oitho- 
gestehen. 
IV 1.6 Neutronendosimetrie 
Die Bestimmung des U-Gehalts einer Probe geschieht ebenfalls mit Hilfe von Spalt- 
spuren. Hierzu werden in einer Teilprobe die spontanen Spuren zunÃ¤chs ausgeheizt. 
AnschlieÃŸen wird die Probe in einem Reaktor mit thermischen Neutronen bestrahlt. 
Die Proben wurden im Forschungsreaktor Thetis des "Institute for Nuclear Sciences" 
der UniversitÃ¤ von Ghent (Belgien) bestrahlt. Die folgenden Angaben wurden den 
Bestrahlungsberichten entnommen. 
Thetis ist ein 250 kW Reaktor des "schwimmenden" Typs: 
Allgemeine Daten: 
Reaktoranlage = Kanal 8 
Nominale FluÃŸrat = 1,s- 10l bis 1,7- 101 neutr/cm2s 
Cadmium-VerhÃ¤ltni = 1 AU), 121 (Co) 
Epithermal/thermale FluÃŸrat = 111 55 
Zur Bestrahlung wird das Probenmaterial in kleine Polyethylenzylinder Ã¼berfÃ¼hr die
einen Durchmesser von ca. 1,9 mm aufweisen. Maximal 15 dieser Zylinder werden nun 
zwischen zwei konzentrische, zylindrische Polyethylenhalter plaziert (Abb. 1V.-2). 
Dieses ProbenkÃ¤stche kommt unter leichtem Druck in einen Al-Probenhalter. Zur 
Bestimmung der absoluten thermischen Neutronendosis werden Au- und Co-Monitore 
verwendet. Dies sind DrÃ¤ht mit einem Durchmesser von 1 mm, die aus einer Al-Au- 
bzw. Al-Co-Legierung bestehen. Der Au-Monitor wird auf der Oberseite, der Co- 
Monitor auf der Unterseite des Polyethylenprobenhalters jeweils in engem Kontakt zu 
einem Kupferdraht plaziert. Zur Bestimmung des horizontalen FluÃŸgradiente wurde 
die Probenbox mit weiteren sechs seitlich befestigten Cu-DrÃ¤hte versehen (Abb. 1V.- 
2). Zwar weist Cu im thermischen Bereich Resonanzverhalten auf, wodurch systema- 
tisch 10 bis 15 % zu niedrige Werte gemessen werden (STORZER und WAGNER 
1982), jedoch dienen die billigeren Kupferrnonitore hier lediglich zur Erfassung des 
horizontalen FluÃŸgradienten 
Die y-AktivitÃ¤ der Au, Co und Cu-Monitore wurde mit einem einzelnen, offenendigen, 
koaxialen Ge(Li)-Detektor, der mit einem 4000-kanÃ¤lige Analysator Canberra MCA 
40 verbunden ist, gemessen. Die DetektorqualitÃ¤ war zuvor anhand von Standards 
Ã¼berprÃ¼ worden. Die Monitore wurden zu Spiralen aufgedreht und in einem Abstand 
von 15 cm zum Ge(Li)-Detektor gemessen, um den VerhÃ¤ltnisse einer punktfÃ¶rmige 
Datenquelle nahe zu kommen. Die y-Spektren wurden auf eine VAX 2000 Ã¼berfÃ¼hr 
Die Berechnung der Peak-FlÃ¤che fÃ¼ die Au- (41 1,8 keV) und die Co-Spektren (1 173 
und 1332 keV) wurden mit dem SEQUAL-Programm berechnet. Die Peak-FlÃ¤chen 
berechnung fÃ¼ die Cu-Spektren (51 1 keV) basiert auf einer trapezfÃ¶rrnige AnnÃ¤he 
rung der Hintergrundstrahlung und wurde mit dem Programm TRAP durchgefÃ¼hrt Die 




Atomgewicht = 196,967 
effektiver Wirkungsquerschnitt (thermische Neutronen) = 98,65 barn 
Resonanzintegral (epithermale Neutronen) = 1550 barn 
korrigierter Querschnitt = 107,07 barn 
Halbwertszeit = 2,696 Tage 
41 1,8 keV y-IntensitÃ¤ = 0,9556 
Atomgewicht = 58,933 
effektiver Wirkungsquerschnitt (thermale Neutronen) = 37,13 barn 
Resonanzintegral (epithermale Neutronen) = 74,O barn 
korrigierter Querschnitt = 37,45 barn 
Halbwertszeit = 5,275 Tage 
1173 keV y-IntensitÃ¤ = 0,9988 
1332 keV y-IntensitÃ¤ = 0,999816 
Die Cu-Daten sind in diesem Zusammenhang bedeutungslos, da die Cu-Monitore 
lediglich die relativen Unterschiede im thermischen NeutronenfluÃ messen. 
Die absolute thermische Neutronendosis wird aus der AktivitÃ¤ der Au und Co- 
Monitore ermittelt: 
1. Bestrahlung 2. Bestrahlung 
Au: 2,638-10^Neutr/cm2 1,078-10~~Neutr/cm~ 
Co: 2,655- 10~~Neut r /cm~ 1,127- 10^Neutr/cm2 
X: 2,647- l o ^ ~ e u t r / c m ~  1,102- l o ^ ~ e u t r / c m ~  
Dieser Wert bezieht sich auf die Position des Au-Monitors im Probenhalter und wird zu 
100 % gesetzt. Dabei wird ein maximaler Fehler von 5 % (2o) angenommen. Die ther- 
mische Neutronendosis fÃ¼ die Proben ist in Tab. A3 im Anhang angegeben. 
Abb. 1V.-2: Anordnung des Probenmaterials in einer Probenkarnmer, wie sie am 
Thetis-Forschungsreaktor (Ghent) Verwendung findet; Anordnung der zur Bestimmung 
der Neutronendosis verwendeten Monitore. 
IV 1.7 FehlerabschÃ¤tzun 
Wie in Kapitel 1.4 gezeigt, gehen besonders die unzureichend gut bekannte Zerfalls- 
konstante Xf, der Wirkungsquerschnitt 0, die Neutronendosis <)> sowie das Spaltspuren- 
verhÃ¤ltni pJpi in die Fehlerbetrachtung ein. 
FÃ¼ die ersten drei Werte kÃ¶nne folgende 10-Fehler angenommen werden: 
h: 10-20% (STORZER und WAGNER 1982) 
oG 1,8 % (HAACK 1975) 
<)>: 2,5% (fÃ¼ die Bestrahlungen im Thetis-Reaktor; VAN DEN HAUTE 1986) 
In der Geochronologie ist es im allgemeinen Ã¼blich systematische Fehler, die sich um 
mangelhaft bekannte Konstanten ranken, nicht zu berÃ¼cksichtigen Die Vergleichbarkeit 
der Daten zwischen verschiedenen Bearbeitergruppen ist deshalb nur dann gewÃ¤hr 
leistet, wenn die verwendeten Konstanten zitiert werden, um gegebenenfalls eine 
Umrechnung zu ermÃ¶glichen Die angegebene Fehler reprÃ¤sentier lediglich die 
Unsicherheiten, die durch <)> und pc/pi entstehen, also die Unsicherheiten die mit der 
Reproduzierbarkeit des Verfahrens verbunden sind, 
Bei Benutzung der Populationsmethode ist die Bestimmung des Fehlers fÃ¼ pn/pi 
schwierig, da er von der HomogenitÃ¤ des U-Verteilung abhÃ¤ngt Er ist auÃŸerde vom 
Bearbeiter abhÃ¤ngig Von HAACK (1975) wird er auf Ca. 3% geschÃ¤tzt 
Mit einem Fehler von 2,5% fÃ¼ (b erhÃ¤l man nach 
einen gesamten relativen Fehler von Ca. 5 %. Ermittelt man den Fehler durch viele 
Wiederholungen, so erhÃ¤l man jedoch in AbhÃ¤ngigkei vom datierten Gesteinstyp 
wesentlich grÃ¶ÃŸe Fehler (HAACK 1975). FÃ¼ die Datierung von Apatiten die aus 
Orthogesteinen stammen, muÃ man mit einem 10-Fehler von Ca. 5-10 % rechnen. 
Dieser Fehler liegt damit wesentlich hÃ¶he als der anderer geochronologischer 
Methoden. 
Einige Autoren haben ihre Fehler bisher einfach durch wiederholte Bestimmung des 
pÃ£/pi-VerhÃ¤ltniss bestimmt (NAESER & DODGE 1969; LDMDSEY et al. 1975) und 
dabei die Fehler, die mit der Neutronendosis einhergehen, vernachlÃ¤ssigt 
IV 1.8 Probenaufbereitung fÃ¼ die Populationsmethode 
IV 1.8.1 Die Anreicherung von Apatit 
Verschiedene Anreicherungstechniken wurden ausprobiert. Die nach diesen Unter- 
suchungen effizienteste Methode soll hier kurz beschrieben werden. Der Aufberei- 
tungsgang ist schematisch in Abb. 1V.-3 dargestellt. Er basiert auf der Erkenntnis, daÂ 
Apatit ein diamagnetisches Schwermineral mit einer Dichte von Ca. 3,2 g/cm3 ist. Das 
KorngrÃ¶ÃŸenspektr des Apatit-Konzentrats soll 100 bis 250 pm betragen. 
l bis 5 kg Probenmaterial werden zunÃ¤chs grob, dann noch einmal fein gebrochen. Die 
Fraktion < 300 pm wird auf einen NaÃŸrÃ¼tteltis gegeben. Ist nur wenig Probenmaterial 
vorhanden, muÃ die Fraktion > 300 pm vorsichtig gemahlen werden, wenn mÃ¶glic mit 
einer WalzenmÃ¼hle Die Fraktion < 300 pm wird wiederum abgesiebt. Auf einem NaÃŸ 
rÃ¼tteltisc werden die kleinen und leichten Komfraktionen von den groben und schwe- 
ren getrennt. Apatit ist in der ersten Fraktion angereichert. Mit Hilfe eines Magnet- 
scheiden wird sodann in verschiedenen Stufen die nicht magnetische Fraktion abge- 
trennt. Na-Polywolframat wird zur Abtrennung der Fraktion > 3,0 g/cm3 verwendet. 
Dies kann mit groÃŸe Scheidetrichtern (1 1) durchgefÃ¼hr werden, was aufgrund der 
hohen ViskositÃ¤ dieser SchwerelÃ¶sun sehr lange dauert, oder aber mit zenmfugier- 
baren Scheidetrichtern. Apatit ist in der schweren Fraktion angereichert. Diese wird mit 
H20-dest. gewaschen und bei niedrigen Temperaturen getrocknet. Mit einem Binokular 
wird Ã¼berprÃ¼f ob die bisherigen Anreicherungstechniken zu einem etwa 90 %igen 
Apatit-Konzentrat gefÃ¼hr haben. Dies traf fÃ¼ die aufbereiteten Pegmatite meistens zu. 
Die Separate der Augengneise wiesen aber noch viele andere Schwerrninerale neben 
Apatit auf, sodaÃ hier eine weitere Schweretrennung mit einem Gemisch von Dijod- 
methan und Bromoform (p=3,3 g/cm3) durchgefÃ¼hr werden muÃŸte Nach diesem 
Arbeitsgang befindet sich Apatit in der leichten Fraktion. 
Eine generelle Beobachtung ist, daÂ in glimmerfÃ¼hrende Gesteinen die Apatite in den 
biotitreichen Lagen konzentriert sind. Diese Apatite sind besser abtrennbar, da sich die 
Glimmer-Apatit-GrenzflÃ¤che besser lÃ¶se als Apatit-Quarz/Feldspat-GrenzflÃ¤che in 
anderen Gesteinen (Pegmatite, Metavulkanite). Glimmeneiche Gesteine liefern deshalb 
mehr abtrennbare Apatite als glimmerarme Gesteine. 
IV 1.8.2 Bearbeitung des Apatitkonzentrats 
Das Apatitkonzentrat wird zunÃ¤chs geteilt. Ein Teil (Abb. 1V.-4) wird in einem Ofen 
bei ca. 400'C 24 h lang ausgeheizt, um die fossilen Spuren zu vernichten. Diese Teil- 
probe wird in kleine Polyethylenzylinder eingeschweiÃŸ und zur Bestimmung des U- 
Gehalts in einem Reaktor bestrahlt (s. Kap. IV.l.6). Von beiden Teilproben wird nun 
ein in Epoxidharz eingebettetes StreuprÃ¤para hergestellt. Das StreuprÃ¤para wird ange- 
schliffen (800er und 1200er A1203) und nachfolgend hochpoliert (6 [im, 3 [im, 1 [im 
Diamantpaste). Die beiden Teilproben werden nun bei 20Â° in einer 5 %igen HN03- 
LÃ¶sun 60 Sekunden lang geÃ¤tzt Der Atzvorgang wird durch WÃ¤sser und eine Ultra- 
schallbehandlung beendet. Zur Bestimmung der vollstÃ¤ndige SpurenlÃ¤nge wird die 
Teilprobe mit den fossilen Spuren noch einmal bei 20Â° 20 Sekunden lang in einer 20 
%igen HN03-LÃ¶sun geÃ¤tzt 
Durch die Bestimmung der fossilen und induzierten Spurendichte kann jetzt bei Kennt- 
nis der Neutronendosis das Alter bestimmt werden. 
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IV 2. Geologische Anwendung der Spaltspurenmethode 
IV 2.1 Die StabilitÃ¤ von Spaltspuren 
Ausheizexperimente sowie Beobachtungen an BohrlÃ¶cher haben gezeigt, daÂ latente 
Spaltspuren mineralspezifisch nur bis zu einer bestimmten Temperatur stabil sind. 
Oberhalb dieser Temperatur kÃ¶nne die durch die Spontanspaltung auf Zwischengitter- 
plÃ¤tz verdrÃ¤ngte Ionen wieder in ihre Ausgangsposition zurÃ¼ckdiffundieren Die 
Geotherrniebohrung Urach 111 hat gezeigt, daÂ die Spaltspuren in Apatit oberhalb Ca. 
14O0C so schnell verheilen, daÂ praktisch keine Spaltspuren mehr vorhanden sind 
(HAMMERSCHMIDT et al. 1984). Unterhalb von 140Â° geht der VerheilungsprozeÃ 
neu entstehender Spaltspuren langsamer vor sich, bis er bei 60Â° nahezu zum Erliegen 
kommt. FÃ¼ Gesteine die linear abkÃ¼hlen ergibt sich eine effektive SchlieÃŸungs 
temperatur von =10O0C (WAGNER et al. 1989). Dabei wird allgemein angenommen, 
daÂ die effektive SchlieÃŸungstemperatu derjenigen Temperatur entspricht, bei der die 
HÃ¤lft der anÃ¤tzbare SpurenlÃ¤ng stabil wird. Andere Autoren nehmen als Obergrenze 
dieser sogenannten partiellen Ausheilungszone (PAZ) 125Â° an. Die genaue Lage und 
GrÃ¶Ã der PAZ wird von Fall zu Fall von Faktoren wie der Zusammensetzung der 
Apatite, geothermischen Anomalien sowie den Hebungsraten bestimmt (WAGNER et 
al. 1989). In diesem Zusammenhang konnten GLEADOW et ai. (1983), GREEN (1981, 
1988) zeigen, daÂ Cl-Apatite einen um Ca. 2O0C hÃ¶here SchlieÃŸungsbereic aufweisen 
als F-Apatite. Besonders bei der Einzelkomdatierung an Sedimenten mÃ¼sse die Apatite 
deshalb auf ihren F- und Cl-Gehalt Ã¼berprÃ¼ werden, was mit der Mikrosonde durch- 
gefÃ¼hr werden kann. 
Die PAZ ist also der Bereich, in dem die Spuren je nach Verweildauer stark oder 
schwach verkÃ¼rz werden. Hieraus lÃ¤Ã sich ableiten, daÂ eine lange Verweildauer in der 
PAZ (langsame AbkÃ¼hlung die Entstehung relativ vieler kurzer Spuren bewirkt, bei 
einer schnellen AbkÃ¼hlun hingegen relativ viele lange Spuren erhalten bleiben. Da 
eine interkristalline EinheitsflÃ¤ch bei gleicher Spaltspurendichte mehr lange als kurze 
Spaltspuren schneiden wird, ist das gemessene Alter u.a. von der Verweildauer in der 
PAZ abhÃ¤ngig Deshalb sinkt die effektive SchlieÃŸungstemperatu mit der AbkÃ¼hlungs 
geschwindigkeit. Nach NAESER & FAUL (1969) betrÃ¤g die effektive SchlieÃŸungs 
temperatur von Apatit bei einer AbkÃ¼hlungsrat von 1O0C/Ma 94"C, bei lÂ°C/M 78'C 
und bei O,lÂ°C/M 62-C (vgl. Abb. 1V.-5; nach WAGNER & ZAUN 1985). Kompliziert 
wird der Zusammenhang, wenn sich Proben wegen sehr geringer Hebungsraten, zeit- 
weiliger Senkung oder wegen eines erhÃ¶hte Temperaturgradienten sehr lange in der 
PAZ aufhalten. In solchen FÃ¤lle ist die Interpretation als Abkiihlungsaiter falsch, wie 
durch das in Abb. 1V.-6 angefÃ¼hrt Beispiel (WAGNER et al. 1989) veranschaulicht 
werden kann. Dieses Beispiel zeigt, daÂ das reine Spaltspurenalter nur bedingt aussage- 
fÃ¤hi ist, wenn man keine nÃ¤hre Informationen Ã¼be die Verweildauer der Probe in der 
PAZ hat. Diese InformationslÃ¼ck kann durch eine detaillierte Untersuchung der Spalt- 
spurenlÃ¤nge geschlossen werden. 
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Abb. W.-6: Dieses Diagramm nach WAGNER et al. (1989) soll verdeutlichen, daÂ die 
Altersinforrnation allein ohne die Zusatzinformation ob es sich um ein Misch- oder 
AbkÃ¼hlungsalte handelt unbefriedigend ist. Probe X gerÃ¤ vor 150 Ma in den Bereich 
der PAZ gerÃ¤ und verweilt dort wegen tektonischer Ruhe fÃ¼ die nÃ¤chste 100 Ma, bis 
vor 50 Ma das Gebiet eine Heraushebung erfÃ¤hrt Vor 40 Ma gelangt die Probe in den 
Bereich vollstÃ¤ndige SpurenstabilitÃ¤ (< WC). WÃ¤hren der ersten 100 Ma werden 
kurze Spuren, deren LÃ¤ng nur halb so groÃ ist wie die von frischen Spuren, akkumu- 
liert, sodaÃ die Probe vor Beginn der Heraushebung bereits ein Alter von 50 Ma Jahren 
aufweisen wÃ¼rde Die nÃ¤chste 10 Jahre befindet sich die Probe im Bereich der PAZ, 
wo die SpurenlÃ¤nge durchschnittlich nur noch um 25% verkÃ¼rz werden, woraus ein 
Alter von 57,5 Ma resultiert, bevor die Probe in die Zone vollstÃ¤ndige SpurenstabilitÃ¤ 
eintritt. Heute wÃ¼rd die Probe ein Alter von 97,s Ma aufweisen. In diesem Fall reprÃ¤ 
sentiert das Alter also kein Abkuhlungs, sondern ein Mischalter. Das gleiche Alter 
wurde man erhalten, wenn die Probe im Zeitraum zwischen 101,5 bis 93,5 Ma die PAZ 
mit einer linearen AbkÃ¼hlungsrat von Ca. 1O0C/Ma passieren wÃ¼rd (AbkÃ¼hlungsalter) 
IV 2.2 AussagefÃ¤higkei von SpaltspurenlÃ¤ngenverteilunge 
Zwei Methoden der LÃ¤ngenmessun von Spaltspuren haben sich bisher etabliert. 
WAGNER & STORZER (1975), WAGNER (1988) und WAGNER et al. (1989) 
messen projizierte LÃ¤ngen GLEADOW & DUDDY (1981), LASLETT et al. (1982), 
GLEADOW et al. (1986) und GREEN (1989) messen die vollstÃ¤ndige LÃ¤nge einge- 
schlossener Spuren (wahre SpurenlÃ¤ngen) 
IV 2.2.1 Projizierte SpurenlÃ¤nge 
Projizierte SpaltspurenlÃ¤nge sind scheinbare LÃ¤ngen die auf der polierten inneren 
KristallflÃ¤ch gemessen werden. Sie erscheinen zumeist verkÃ¼rzt da sie von der Pro- 
benoberflÃ¤ch abgeschnitten wurden und/oder sich in einem Winkel zur Probenober- 
flÃ¤ch befinden (Abb. 1V.-1). 
ZweckmÃ¤ÃŸigerwei wird die LÃ¤ngenverteilun wÃ¤hren des normalen AuszÃ¤hlen der 
EinheitsflÃ¤ch bestimmt. Dies kann durch die Verbindung einer Bildanalyse 
(DUYSTER 1990) und eines Digitalisierbretts mit dem Mikroskop ermÃ¶glich werden. 
Dabei wird eine auf einer Maus befestigte Leuchtdiode mittels Zeichentubus in das 
Mikroskopbild projiziert. Durch das "Anklicken" von Anfang und Ende der Spaltspuren 
kann so die LÃ¤ng der Spaltspuren schnell und exakt gemessen werden. FÃ¼ eine Datie- 
rung werden Ã¼blicherweis die LÃ¤nge von jeweils ca. 1000 spontanen und induzierten 
Spuren gemessen. 
Die LÃ¤ngenverteilun wird in Form eines Histogramms mit einer Klassenbreite von 1 
pm dargestellt (Abb. 1V.-7). TrÃ¤g man von einer Probe sowohl die LÃ¤ngenverteilun 
der spontanen Spuren als auch die der induzierten Spuren in das gleiche Histogramm 
ein, dann wird deutlich, daÂ die induzierten Spuren durchschnittlich lÃ¤nge als die 
spontanen Spuren sind. Dies ist auch zu erwarten, da sich die spontanen Spuren im 
Gegensatz zu den induzierten Spuren eine gewisse Zeit in der partiellen Ausheilungs- 
zone befunden haben und dort verkÃ¼rz worden sind. Daraus lÃ¤Ã sich ableiten, daÂ bei 
kurzer Verweildauer der Probe in der PAZ die Verteilungsunterschiede bei groÃŸe LÃ¤n 
gen klein und bei langer Verweildauer in der PAZ groÃ werden. 
Die Gesamtspaltspurendichte (ps) ist in Anlehnung an Abb. 1V.-5 und 1V.-6 die Summe 
aller spontanen Spaltspuren aus der Zone metastabiler Spaltspuren (psII) sowie der 
Spaltspuren aus der Zone stabiler Spaltspuren (psiII). KÃ¶nnt man den Anteil von pS;11 
an p, bestimmen, dann wÃ¤r es mÃ¶glich auch den Zeitpunkt fÃ¼ das Erreichen der 
6O0C-Isotherme zu bestimmen. In diesem Zusammenhang stellte M. WAGNER (1985) 
an Proben aus der Geothermiebohrung Urach 111 sowie GREEN et al. (1989) an Proben 
aus dem Otway Basin (Australien) fest, daÂ im VerhÃ¤ltni zur Gesamtspurenanzahl ps 
die langen Spuren ( > 10 pm ) innerhalb der PAZ viel schneller verkÃ¼rz werden. Ober- 
halb von 60Â° betrÃ¤g der Anteil von Spuren > 10 pm weniger als 2%. Alle Spuren die 
lÃ¤nge als 10 pm sind, mÃ¼sse also in der Zone I11 (< 60Â°C gebildet worden sein. Dar- 
aus schloÃ WAGNER (1988), daÂ das VerhÃ¤ltni aller spontanen Spuren > 10 pm (cÃ£ 
zu allen induzierten Spuren > 10 pm (C,) proportional zur Verweildauer der Probe im 
vollstÃ¤ndige StabilitÃ¤tsbereic sein muÃŸ und daÂ 
ist. Die Umformung nach psm ergibt: 
Substituiert man in der Altersgleichung ps durch psiI1, so erhÃ¤l man das Alter tf, wel- 
ches das Erreichen der Zone vollstÃ¤ndige SpurenstabilitÃ¤ (HI), also das Durchschreiten 
der 60Â°C-Isotherm markiert. AuÃŸerde ist 
cs/ci = t f /h  
(tm: Spaltspurenalter) 
und die tf-Alter sind im Gegensatz zu tm-Altern stets AbkÃ¼hlungsalter 
Aukr  der Bestimmung von tf liefert das cS/ci-VerhÃ¤ltni eine Information darÃ¼ber ob 
das tm-Alter als Mischalter oder AbkÃ¼hlungsalte zu interpretieren ist. C&-VerhÃ¤lt 
nisse von 0,5 bis 0,7 sind typisch fÃ¼ Proben die die PAZ relativ schnell durchschritten 
haben und dann lange im vollstÃ¤ndige StabilitÃ¤tsbereic geblieben sind. Proben des 
Mischalter- oder beschleunigten AbkÃ¼hltyp weisen C&,-VerhÃ¤lniss von 0,3 bis 0,5 
auf. Damit lassen sich Mischalter von AbkÃ¼hlungsalter unterscheiden. 
Leider ist die Bestimmung des cg/ci-VerhÃ¤ltnisse mit relativ groÃŸe Fehlern behaftet 
und unterliegt bei verschiedenen Bearbeitern stÃ¤rkere Schwankungen als z. B. die 
konventionelle Datierung. Nimmt man aber auch noch die Informationen der LÃ¤ngen 
verteilung vollstÃ¤ndige (wahrer) Spaltspuren zu Hilfe, so ist fast immer eine eindeutige 
Klassifikation mÃ¶glich 
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Abb. 1V.-7: LÃ¤ngen-Histrogram fÃ¼ projizierte spontane und induzierte Spuren nach 
WAGNER (1988). Der Anteil der langen spontanen Spuren > 10 [im (cS) ist deutlich 
geringer als der der induzierten (C,). Das C&,-VerhÃ¤ltni ist abhÃ¤ngi von der Aufent- 
haltsdauer in der PAZ, auÃŸerde liefert es das Alter fÃ¼ das Unterschreiten der W- 
Isotherme. 
IV 2.2.2 Wahre SpurenlÃ¤nge 
Wahre SpaltspurenlÃ¤nge werden an Spuren bestimmt, die nicht die Betrachtungsebene 
schneiden, sondern durch Risse oder OberflÃ¤chenspure angeÃ¤tz werden (Abb. W.-1). 
Die wahren SpurenlÃ¤nge sind unter normalen Ã„tzbedingunge nur selten zu beobach- 
ten, da meistens unvollstÃ¤ndi geÃ¤tz wird. Deshalb werden die Proben nach erfolgter 
Datierung mit einer 20 %igen HNOi-Usung 20 Sekunden lang Ã¼berÃ¤tz Sind die wah- 
ren Spaltspuren parallel zur Betrachtungsebene orientiert, kann ihre absolute LÃ¤ng 
ermittelt werden. Wie fÃ¼ die projizierten Spaltspuren gilt auch hier, daÂ die Verteilung 
der wahren LÃ¤nge spontaner Spaltspuren eine Aussage Ã¼be die Verweildauer in der 
PAZ macht. Schnell abgekÃ¼hlt Gesteine lassen sich von langsam abgekÃ¼hlte oder 
getemperten Gesteinen mit Hilfe der wahren SpurenlÃ¤nge eindeutig unterscheiden. In 
Abb. IV.-8 (nach GLEADOW et al. 1986) sind die wahren Spaltspuren-LÃ¤ngenvertei 
lungen (WSLV) verschiedener AbkÃ¼hlungstype dargestellt. WSLV induzierter Spalt- 
spuren weisen die lÃ¤ngste mittleren LÃ¤nge von 15,s - 17 pm auf. Sehr schnell abge- 
kÃ¼hlt Gesteine wie Vulkanite zeigen Mittelwerte von 14 - 15,5 pm, die Mittelwerte 
von Basement-Gesteinen fallen in das Intervall von nur 11,4 - 14 pm. Gesteine, die 
nach ihrer AbkÃ¼hlun noch einmal in den Bereich der PAZ geraten und dann wieder 
abgekÃ¼hl sind, haben eine komplexe Verteilung der wahren SpurenlÃ¤nge mit Mittel- 
werten, die unter 11 pm liegen kÃ¶nnen Nach Abb. IV.4 verbreitert sich das Histo- 
gramm mit abnehmender AbkÃ¼hlungsgeschwindigkeit was sich in Form steigender 
Standardabweichungen ausdrÃ¼ck (Abb. 1V.-9, nach GLEADOW et al. 1986). Die von 
GLEADOW et al. (1986) aufgestellte Systematik zeigt, daÂ die WSLV eine sehr wich- 
tige Information fÃ¼ die Interpretation des Alters liefert. 
In diesem Zusammenhang ist zu bemerken, daÂ die Reproduzierbarkeit von WSLV sehr 
hoch ist, wenn die gleichen experimentellen Bedingungen gegeben sind. Hierbei spielen 
besonders die beiden Faktoren Ã„tzzei und anisoptropes Spurenverheilen eine wichtige 
Rolle. Die Ã„tzzei hat einen EinfluÃ auf die SpurenlÃ¤nge Da wahre SpurenlÃ¤nge Ã¼be 
Risse und OberflÃ¤chenspure angeÃ¤tz werden, wird fÃ¼ ihr vollstÃ¤ndige AnÃ¤tze eine 
lÃ¤nger Zeit benÃ¶tigt als fÃ¼ OberflÃ¤chenspuren Die Versuche von (GREEN et al. 
1986) haben gezeigt, daÂ vollstÃ¤ndi geÃ¤tzt Spuren sich durch ÃœberÃ¤tz nicht mehr 
bedeutend vergrÃ¶kr lassen, daÂ jedoch unterÃ¤tzt Spuren falsche Werte ergeben. 
Damit kommt einer geeigneten Ã„tzzei eine wichtige Bedeutung zu. Weiterhin haben 
die Versuche von GREEN & DURANI (1977) sowie LASLETT et al. (1984) gezeigt, 
daÂ der Ausheilvorgang anisoptrop verlÃ¤uft Spuren, die parallel zur kristallographi- 
sehen C-Achse orientiert sind verheilen langsamer als diejenigen, die senkrecht zur c- 
Achse orientiert sind. Einige Autoren bevorzugen es deshalb, ausschlieÃŸlic Spuren zu 
messen, die parallel zur C-Achse orientiert sind, wÃ¤hren andere Autoren alle wahren 
SpurenlÃ¤nge messen. Dies bedingt, daÂ nicht alle in der Literatur beschriebenen 
Ergebnisse vergleichbar sind. In dieser Studie wurde die kristallographische Orientie- 
rung nicht berÃ¼cksichtigt 
Vulkanite 
mittlere wahre SpurenlÃ¤ng [pm] > 
Abb. W.-8: Verschiedene AbkÃ¼hlungstype weisen unterschiedliche mittlere wahre 
SpurenlÃ¤nge auf und ermÃ¶gliche so eine Interpretation als AbkÃ¼hlungs oder 
Mischalter. WÃ¤hren induzierte Spurenverteilungen besonders groÃŸ Mittelwerte mit 
relativ niedrigen Standardabweichungen aufweisen, sind fÃ¼ Mischalter reduzierte 
mittlere wahre LÃ¤nge mit grohren Standardabweichungen charakteristisch; modifi- 
ziert nach GLEADOW et al. (1986). 
Induzierte Vulkanit Basement Birnodal Mischalter A Spuren 
wahre SpurenlÃ¤nge [pm] b 
Abb. 1V.-9: Typische wahre LÃ¤ngenverteilunge nach GLEADOW et al. (1986) fÅ¸ 
verschiedene AbkÃ¼hlungstypen Vgl. auch Abb. 1V.-8. 
IV 3. Ergebnisse und Interpretation der Apatit- Spaltspurendatierungen 
IV 3.1 Einleitung 
Die hier vorgestellten Ergebnisse von Apatit-Spaltspurendatierungen sind die ersten 
publizierten Spaltspuren-Alter aud dem Dronning Maud Land. Zur Zeit wird jedoch 
eine Anzahl von Proben aus den Gebieten des Ã¶stliche Dronning Maud Lands von sÃ¼d 
afrikanischen Kollegen bearbeitet. Eine Arbeitsgruppe aus Bremen bearbeitet Proben 
aus der Heimefrontfjella und der Shackelton-Range. Die Ergebnisse sind bisher nicht 
publiziert. 
Basement-Gesteine sind in der Heimefrontfjella in HÃ¶he zwischen 1000 und 2700 m 
aufgeschlossen. Sie werden z. T. von einer nicht metamorphen, bis zu 160 m mÃ¤chti 
gen, flach lagernden Sequenz fluviatiler und flachmariner Sandsteine mit permo- 
karbonen Altem Ã¼berlagert Diese Sedimente sind im nÃ¶rdliche Teil des Gebirges an 
vier bis zu 50 km auseinanderliegenden LokalitÃ¤te aufgeschlossen. Die permokarbone 
LandoberflÃ¤ch befindet sich jetzt in einer HÃ¶h zwischen 2100 und 2500 m. Diese 
Beziehung zwischen Grundgebirge und Deckschichten zeigt, daÂ das aufgeschlossene 
Basementniveau bereits zu prÃ¤-permokarbone Zeiten LandoberflÃ¤ch war, und deshalb 
vermutlich schon lange vor dem Einsetzen der Sedimentation auf Temperaturen unter- 
halb 100'C (effektive SchlieÃŸungstemperatu von Apatit) abgekÃ¼hl war. Diese Ãœber 
legung fÃ¼hrt zu der Annahme, daÂ die Apatit-Spaltspurenalter ein palÃ¤ozoische Alter 
haben sollten. Die ersten sechs Altersbestirnrnungen an Proben der Expeditionen 
1985186 und 1987188 ergaben im Rahmen dieser Arbeit jedoch mesozoische Alter zwi- 
schen 95 und 105 Ma. 
Die Kruste muÃ also post-permisch noch einmal auf Temperaturen von mehr als 10O0C 
erwÃ¤rm worden sein. Als Grund hierfÃ¼ wird der Beginn des Gondwanazerfalls ange- 
nommen, der in Dronning Maud Land mit der Effusion jurassischer Basalte einhergeht 
und vermutlich mit einem erhÃ¶hte thermischen Gradienten verbunden war. Jurassische 
mafische Effusiva sind in der Heimefrontfjella nur arn BjÃ¶mnutan (XÃ¼-Fjella ufge- 
schlossen, wo sie die hier nur 2 m mÃ¤chtige permokarbonen Sedimente mit einer 
MÃ¤chtigkei von ca. 130 m Ã¼berlagern In der ganzen Heimefrontfjella treten auÃŸerde 
jurassische GÃ¤ng und Sills auf. In XU-Fjella ist die prÃ¤-permokarbon LandoberflÃ¤ch 
an einer vermutlich parallel zur LÃ¤ngserstreckun des Gebirges verlaufenden StÃ¶run 
um Ca. 400 m verstellt (JUCKES 1972). Die NW-Scholle ist relativ abgeschoben 
worden. 
Im weiteren Verlauf der Untersuchungen wurden wÃ¤hren der Expedition 1988189 meh- 
rere HÃ¶henprofil beprobt. Der Arbeitsansatz begrÃ¼ndet sich in der Idee, daÂ Proben 
von den hÃ¶chstgelegene Gipfeln eventuell nicht, oder nur teilweise von dem thermi- 
schen Effekt der jurassischen BasaltÃ¼berlagerun bzw. des erhÃ¶hte thermischen 
Gradienten beeinfluÃŸ wurden. 
Die Ergebnisse werden im Verlauf dieses Kapitels auf der Basis der in Kapitel IV. 2 
beschriebenen InterpretationsmÃ¶glichkeite diskutiert. 
IV 3.2 Probenlokationen und Probenmaterial 
Das Probenmaterial wurde drei HÃ¶henprofile entnommen, wobei ein Probenabstand 
von jeweils 100 m angestrebt wurde. Dies war jedoch aufgrund der ausgesetzten Mor- 
phologie nur in beschrÃ¤nkte MaÃŸ mÃ¶glich Zudem konnten bei der Aufbereitung 
nicht aus allen Proben genÃ¼gen groÃŸ Mengen Apatit gewonnen werden. Die Profile A 
und B befinden sich im zentralen Teil der Heimefrontfjella (Abb. 1V.- 10). Hier war eine 
Probennahme im HÃ¶henbereic zwischen 1000 und 2700 m mÃ¶glich Profil C befindet 
sich am NW-Ende des Gebirges. Dort sind permokarbone Sedimente aufgeschlossen, 
sodaÃ ein Bezug zur palÃ¤ozoische LandoberflÃ¤ch hergestellt werden kann (Abb. 1V.- 
10). 
Proben wurden ausschlieÃŸlic aus magmatischen Gesteinen genommen, da die Datie- 
rung mit der Populationsmethode durchgefÃ¼hr werden sollte (s. a. Kap. 1V.l). Die 
beprobten Hauptgesteinstypen sind leukokrate Metaplutonite und Metavulkanite sowie 
Pegmatite. Die jeweiligen Gesteinstypen sind in Tab. 1V.-1 aufgelistet. Einige Proben 
haben sich fÃ¼ die Datierung als ungeeignet erwiesen, da sie zu hohe Versetzungs- 
undJoder EinschluÃŸdichte aufwiesen. Als besonders geeignet fÃ¼ die Datierung haben 
sich Pegmatite, leukokrate Metavulkanite und Charnockite erwiesen, da sie relativ 
geringe Spurendichten und eine homogene Spurenverteilung aufweisen, obwohl der 
relative Anteil abtrennbarer Apatite sehr gering ist. Bei den biotitreicheren Meta- 
plutoniten (Augengneise) dagegen muÃŸte fÃ¼ eine hohe Apatitausbeute nur sehr 
geringe Probenmengen (1 - 2 kg) aufbereitet werden. Diese Apatite weisen jedoch z. T. 
so viele Versetzungen und EinschlÃ¼ss auf, daÂ eine Datierung manchmal nur schwer 
oder gar nicht mÃ¶glic ist. 
Ist eine Probe aufgrund hoher Versetzungs- undJoder EinschluÃŸdichte nicht datierbar, 
so ist dennoch hÃ¤ufi die Bestimmung der wahren SpurenlÃ¤ngenverteilun mÃ¶glich 
sodaÃ in den Ergebnistabellen bei einigen Proben die Angabe des Spaltspurenalters 
fehlt. Die Bestimmung der wahren SpurenlÃ¤ngenverteilun wurde zunÃ¤chs nur an den 
Proben durchgefÃ¼hrt bei denen genÃ¼gen Material fÃ¼ ein zweites, nicht bestrahltes 
StreuprÃ¤para zur VerfÃ¼gun stand, da bei dieser Methode - durch die erhÃ¶ht Ã„tzzei - 
das PrÃ¤para fÃ¼ die Alterbestimmung unbrauchbar wird. Deshalb liegen bei einigen 
Proben die Altersdaten, nicht aber die LÃ¤ngenverteilunge vor. 
IV 3.3 Ergebnisse und Interpretation 
Die Ergebnisse der Apatit-Spaltspurenalter sind in Tab. A3 (im Anhang), Abb 1V.-10 
und Abb. W.-11 zusammengefaÃŸt In Tab. A4 (im Anhang), Abb. 1V.-10, Abb. W.-13 
und Abb. W.-14 sind die Ergebnisse der projizierten und wahren SpurenlÃ¤ngen 
verteilungen aufgefÃ¼hrt 
Die Apatit-Spaltspurenalter von 17 Proben aus der Heimefrontfjella ergaben Alter 
zwischen 88 und 218 Ma. In AbhÃ¤ngigkei von ihrer regionalen Herkunft weisen die 
Alter systematische Unterschiede auf. So ergaben Proben aus SE-Sivorgfjella (Profil B) 
l 
Abb. N.-10: Lokationskane fÃ¼ die beprobten Apatit- 
Spaltspurenprofile. Die Verteilung der wahren 
Spurenthgen jeder Probe sind nach der Hohe Ã¼be NN 
geordnet dargestellt und auf 100 Spuren normiert. Die 
wahren SpurenlÃ¤nge geben einen Hinweis darauf, o b  die 
Alter als AbkÃ¼hlungs oder Mischalter zu interpretieren 
sind. 
stets hÃ¶her Alter als Proben aus NW-Sivorfjella (Profil A). Die Ergebnisse von drei 
verschiedenen Profilen werden im folgenden einzeln vorgestellt. 
Profil A setzt sich aus insgesamt 9 Proben zusammen, die in HÃ¶he zwischen 1000 und 
2700 m entnommen wurden, wobei die beiden niedrigsten Proben von Mannefall- 
knausane (1000 m) stammen (Abb. IV.-10). Die Alter fallen in ein relativ kleines Alter- 
sintervall zwischen 90 und 115 Ma (Oberkreide). Sie weisen eine positive Korrelation 
mit der HÃ¶h auf. Die Verteilung der wahren SpurenlÃ¤nge ergab Mittelwerte zwischen 
14,O und 14,7 Pm. Sie fallen damit in den Grenzbereich zwischen vulkanischem und 
Basement-Typ nach GLEADOW et al. (1986). Auch die Form der wahren SpurenlÃ¤n 
genverteilung (Abb. 1V.-10) deutet auf einen schnellen AbkÃ¼hlungsty hin. FÃ¼ diese 
Proben muÃ also angenommen werden, daÂ sie wÃ¤hren eines thermischen Ereignisses 
auf Temperaturen oberhalb von 125'C erwÃ¤rm und in der Oberkreide dann relativ 
schnell herausgehoben wurden. Aus der Alter/HÃ¶hen-Beziehun lassen sich Hebungs- 
betrage von Ca. 100 m/Ma ableiten (Abb. 1V.-11). 
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Abb. IV.41: Darstellung der Alter im Alter/HÃ¶he Diagramm. Fehlerbalken reprÃ¤sen 
tieren 1 CF. Die Alter von Profil A genÃ¼ge einer linearen Regression, da es sich bei 
ihnen um AbkÃ¼hlungsalte handelt, wie die Verteilung der wahren SpurenlÃ¤nge zeigt. 
Die Alter von Profil B und C streuen stÃ¤rke und zeigen teilweise reduzierte Mittelwerte 
der wahren SpurenlÃ¤ngen Proben mit mittleren wahren SpurenlÃ¤nge von Ca. 13 pm 
mÃ¼sse als Mischalter interpretiert werden. 
Profil C besteht aus nur zwei Proben. Probe A 7.1.18 (1200 m) ergab mit ca. 100 Ma 
ebenfalls ein oberkretazisches Alter. Die zweite Probe ist ein granitischer 'dropstone' 
(Abb. W.-12) aus den liegenden Sedimentfolgen des permokarbonen Sandsteins (2120 
m). Dieser Dropstone muÃ lange vor seiner Inkorporation in das Sediment auf Tempe- 
raturen unterhalb der SchlieÃŸungstemperatu fÃ¼ das Apatit-Spaltspurensystem abge- 
kÃ¼hl gewesen sein. Er weist jedoch ein Alter von nur 149 Ma auf. Betrachtet man die 
Verteilung der wahren SpurenlÃ¤ngen so wird deutlich, daÂ es sich hierbei um ein 
Mischalter handeln muÃŸ Dementsprechend betrÃ¤g das Mittel der LÃ¤ngenverteilun 
auch nur 13,l pm. WÃ¤hren bei der ersten Probe das Alter durch ein thermisches Ereig- 
nis vollstÃ¤ndi zurÃ¼ckgestell worden ist, ist dies bei der zweiten Probe nur unvoll- 
stÃ¤ndi geschehen. Der 'dropstone' stammt damit aus dem Bereich einer fossilen PAZ 
deren untere GrenzflÃ¤ch sich zwischen den beiden Probenpunkten befindet. 
Profil B besteht aus 7 Proben, von denen sich jedoch lediglich 5 zur Datierung als 
geeignet erwiesen. Die Proben wurden in HÃ¶he zwischen 1700 und 2600 m ent- 
nommen. Die an diesen Proben ermittelten Alter weisen eine sehr groÃŸ Streubreite 
zwischen ca. 100 und 220 Ma auf, wobei es auch hier eine positive Korrelation mit der 
HÃ¶h gibt. Die Analyse der wahren SpurenlÃ¤ngenverteilun zeigt, daÂ auch hier schein- 
bar ein Ãœbergangsbereic zwischen reinen AbkÃ¼hlungsalter im unteren Profilabschnitt 
und Mischaltem im oberen Profilabschnitt vorliegt. Die unteren 3 Proben, von denen 
lediglich eine datiert werden konnte, weisen mit Mittelwerten von 14,5 bis 14,7 pm sehr 
Ã¤hnlich SpurenlÃ¤ngenverteilunge wie die Proben aus Profil A auf. Die oberen 4 Pro- 
ben zeigen z. T. reduzierte Mittelwerte, und die Form der LÃ¤ngenverteilunge werden 
deutlich breiter (Abb. 1V.-10). Dies drÃ¼ck sich in steigenden Standardabweichungen 
aus (Abb. 1V.-13). Die Probe mit dem hÃ¶chste Alter weist auch den niedrigsten Mit- 
telwert der wahren SpurenlÃ¤nge auf (13,l pm). Jedoch ist dies im Profil nur die zweit- 
hÃ¶chs gelegene Probe. Die im Profil arn hÃ¶chste gelegene Probe weist wieder ein 
geringeres Alter auf. Vermutlich ist dieser Effekt auf einen variierenden Chemismus 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre Ahnlich wie bei Profil C zeigt die Alters- und SpurenlÃ¤ngenverteilun 
in Profil B den Ãœbergangsbereic der Liegendgrenze einer fossilen PAZ. 
Die Ergebnisse der projizierten LÃ¤ngenverteilunge sind in Abb. 1V.-14 dargestellt. Sie 
liefern durch die Bestimmung des cn/ci-VerhÃ¤ltnisse das Alter (tf) fÃ¼ das Erreichen der 
6O0C-Isotherme. Das cS/ci-VerhÃ¤ltni st nur in einem groÃŸe Fehlerbereich reprodu- 
zierbar, sodaÃ auch die trAlter mit groÃŸe Fehlern behaftet sind. FÃ¼ die Proben von 
Profil A wurde eine Regressionsgerade berechnet. Das mittlere trAlter fÃ¼ diese Proben 
betrÃ¤g 55 Ma. Die cc/ci-VerhÃ¤ltniss fÃ¼ die Proben von Profil A streuen bis auf eine 
Ausnahme im Bereich zwischen 0,5 und 0,7. Co/Ci-VerhÃ¤ltniss von 0,5 - 0,7 sind 
charakteristisch fÃ¼ gleichmÃ¤ÃŸi oder verlangsamte Hebung, wÃ¤hren VerhÃ¤ltniss im 
Bereich von 0,3 bis 0,4 auf eine relativ lange Verweildauer in der PAZ (beschleunigte 
AbkÃ¼hlungs oder Mischalter) hindeuten (G. WAGNER, pers. Mittl.; s. Kap. IV.2). 
WÃ¤hren die Proben von Profil C noch Teil der Regressionsgeraden sein kÃ¶nnten so 
liegen die tcAlter der Proben von Profil B systematisch hÃ¶her Die mit Hilfe der wahren 
SpurenlÃ¤ngenverteilun identifizierten Mischalter der Profile B und C weisen mit einer 
Ausnahme cg/ci-VerhÃ¤ltniss von 0,40-0,45 auf. 
Abb. 1V.-12: Die unteren Schichten der nichtmetamorphen permokarbonen Deck- 
schichten weisen eine Vielzahl granitischer Dropstones auf. Man muÃ annehmen, daÂ 
sie lange vor ihrer Ablagerung auf niedrige Temperaturen abgekÃ¼hl sind, also ein prÃ¤ 
permokarbones Alter aufweisen sollten. Das AFT-Alter von nur 150 Ma weist jedoch 
darauf hin, daÂ es ein postpalÃ¤ozoische thermisches Ereignis gegeben haben muÃŸ wel- 
ches zur teilweisen ZurÃ¼ckstellun dieses Alters gefÃ¼hr hat. 
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Abb. 1V.-13: Nach der Klassifikation der mittleren wahren SpurenlÃ¤nge in AbhÃ¤ngig 
keit von der einfachen Standardabweichung nach GLEADOW et al. (1986) fallen die 
meisten Proben in den Bereich sehr schneller AbkÃ¼hlung Nach dieser Klassifikation 
nehmen nur zwei Proben den Bereich der Mischalter ein. 
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Abb. 1V.-14: Ergebnisse der projizierten LÃ¤ngenverteilungen Vor Ca. 50-60 Ma sind 
die Gesteine der Heimefrontfjella unter die WC-Isotherme abgekÃ¼hlt Die +.-Ver- 
hÃ¤ltniss zeigen nicht eindeutig ob es sich bei einem Alter um ein Misch- oder ein 
AbkÃ¼hlungsalte handelt (vgl. Abb. 1V.-11) 
Man kann zusammenfassend feststellen, daÂ sich in dieser Studie die wahren Spuren- 
lÃ¤ngenverteilunge in Verbindung mit den Formen der LÃ¤ngenverteilunge besser fÅ¸ 
die Unterscheidung von AbkÃ¼hlungs und Mischaltern erwiesen haben, als die C /C-  
S l VerhÃ¤ltnisse Der entscheidende Grund dafÃ¼ scheint die schlechtere Reproduzierbarkeit 
der cS/ci-VerhÃ¤itniss gegenÃ¼be der der mittleren wahren SpurenlÃ¤nge zu sein. 
Wie besonders die Verteilung wahrer SpurenlÃ¤nge zeigen konnte, liegt in zwei von 
drei Profilen offenbar der Ãœbergangsbereic von vollstÃ¤ndi zurÃ¼ckgestellte Altem zu 
Mischaltern vor. Damit stellt das aufgeschlossene Basementniveau den Ãœbergangs 
bereich in den unteren Bereich einer fossilen PAZ dar. Die Hangendgrenze dieser PAZ 
ist nicht aufgeschlossen. Die AltermÃ¶hen-Profil haben auÃŸerde gezeigt, daÂ die 
Liegendgrenze dieser fossilen PAZ in verschiedenen HÃ¶he aufgeschlossen ist. 
WÃ¤hren sie in Profil B in Ca. 2400 m aufgeschlossen ist, liegt sie in Profil C zwischen 
1200 und 2100 m. In Profil A ist sie Ã¼berhaup nicht aufgeschlossen. Hier muÃ sie sich 
oberhalb des AufschluÃŸniveau befinden. Der Versatz der fossilen PAZ kann nur durch 
eine junge StÃ¶rungstektoni erklÃ¤r werden, die vermutlich mit der schnellen Heraus- 
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hebung in der Oberkreide einherging. 
Eine AbschÃ¤tzun der VersatzbetrÃ¤g kann durch einen weiteren Vergleich der drei 
Profile gemacht werden. Dabei wird davon ausgegangen, daÂ vor der Aktivierung der 
StÃ¶runge Proben aus verschiedenen Profilen aber aus gleichen HÃ¶henlage Ã¤hnlich 
Alter haben sollten, und die HÃ¶henlag der fossilen PAZ sollte in allen drei Profilen 
gleich gewesen sein. VerlÃ¤nger man in diesem Sinne die lineare Regression, die durch 
die Alter in Profil A gebildet wird, bis zu HÃ¶he von Ca. 5000 m (Abb. 1V.-15), so 
kÃ¶nne nun die Altersdaten von Profil B parallel zur y-Achse (parallel zur HÃ¶he ver- 
schoben werden, bis ihre Abkiihlungsalter auf der durch die Proben von Profil A gebil- 
deten Regressionsgeraden zu liegen kommen. Die Liegendgrenze der PAZ fÃ¼ Profil A 
wÃ¼rd jetzt derjenigen von Profil B entsprechen und wÃ¤r in Ca. 4800 m zu vermuten. 
Diese AbschÃ¤tzun ist natÃ¼rlic stark von der Steigung der Regressiongeraden und 
damit von den Fehlern der Alter abhÃ¤ngig Sie kann keine exakten Werte liefern, macht 
aber deutlich, daÂ die VerwerfungsbetrÃ¤g zwischen Profil B und Profil A etwa 2500 m 
und die zwischen Profil A und Profil C sogar bis zu 3000 m betragen mÃ¼sse (Abb. 
1V.-16). Dabei fÃ¤ll auf, daÂ die jetzt topographisch am hÃ¶chste gelegenen Gebiete 
(Profil A) auch die am stÃ¤rkste herausgehobenen sind. 
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Abb. W.-15: Interpretation der Alter von Profil B in Relation zu Profil A. VerlÃ¤nger 
man die lineare Regression, die von den Proben aus Profil A gebildet werden bis zu 
HÃ¶he von Ca. 5000 m, so kÃ¶nne die AbkÃ¼hlungsalte der Proben von Profil B durch 
einen einfachen HÃ¶henversat von Ca. 2500 m mit der Regressionsgeraden zur Deckung 
gebracht werden. Der Knick am Ende der Regressionsgeraden markiert die Liegend- 
grenzflÃ¤ch einer fossilen PAZ. 
Abb. 1V.-16: Schematisches Blockdiagramm der drei beprobten Profile. Die Punkte 
indizieren die relative Lage der Probenpunkte. WÃ¤hren Profil B und C den Grenz- 
bereich zu einer fossilen PAZ umfassen, muÃ fÃ¼ Profil A angenommen werden, daÂ 
dieser sich weit oberhalb des rezenten AufschluÃŸniveau befindet. Die verschiedenen 
Positionen der PAZ zeigen, daÂ vermutlich mit der schnellen Heraushebung in der 
Oberkreide eine intensive Blocktektonik mit VerwerfungsbetrÃ¤ge von bis zu 3 km ein- 
herging. 
Zusammenfassung: 
1. Die kretazischen Apatit-SpaltspurenabkÃ¼hlungsalte und Ã¤lter Mischalter zeigen, 
daÂ das aufgeschlossene Basementniveau der Heimefrontfjella wkhrend des 
Mesozoikums ( > 100 Ma) auf Temperaturen der partiellen Ausheilungszone fÃ¼ Apatit- 
Spaltspuren (60-125'C) und darÃ¼be rwÃ¤rm wurde. 
2. Die ErwÃ¤rmun der Kruste im Mesozoikum war vermutlich das Resultat einer Ãœber 
lagerung des Basements mit jurassischen Flutbasalten, wie sie in Vestfjella aufgeschlos- 
sen sind sowie eines erhÃ¶hte geothermischen Gradienten am Beginn des 
Gondwanazerfalls. 
3. Das Mischalter eines granitischen Dropstones in permokarbonen Sedimenten 
beweist, daÂ die Ãœberlagerun mit jurassischen Flutbasalten nicht viel mÃ¤chtige als Ca. 
2 km gewesen sein kann. 
4. Die Oberkreide ist eine Zeit schneller Heraushebung mit HebungsbetrÃ¤ge von Ca. 
100 m/Ma und intensiver Blocktektonik mit vertikalen VersatzbetrÃ¤ge von bis zu 3000 
m. 
5. Die heute topographisch am hÃ¶chste gelegenen Gebiete sind auch die Gebiete, die 
am stÃ¤rkste herausgehoben wurden. 
V 4. Diskussion der Apatit-Spaltspurenergebnisse 
IV 4.1 Diskussion vertikaler Krustenbewegungen seit dem Perm 
Flach lagernde permokarbone, fluviatile und flachmarine Sandsteine Ã¼berlager das 
proterozoische Basement der Heimefrontfjella und beweisen damit, daÂ das heutige 
Basementniveau im ausgehenden PalÃ¤ozoiku in MeeresspiegelhÃ¶h gelegen hat. 
Heute befindet sich diese palÃ¤ozoisch LandoberflÃ¤ch in Ca. 2100 m HÃ¶he Vor der 
detaillierten Analyse der Hebungsgeschichte dieser Region mit Hilfe von Apatit-Spalt- 
spurenuntersuchungen war Ã¼be die Krustenbewegungen zwischen dem ausgehenden 
PalÃ¤ozoiku und heute lediglich bekannt, daÂ die Kruste seit dem Perm um Ca. 2100 m 
gehoben worden ist. 
Abb. 1V.-17 zeigt einen aus den Apatit-Spaltspurenuntersuchungen abgeleiteten Sketch 
Ã¼be die differentiellen vertikalen Krustenbewegungen - besonders im Mesozoikum - 
mit den beiden wichtigen Zeitmarken 170 Ma und 100 Ma. Das belegbare Szenario 
beginnt im Perm, als dieses Gebiet Sedimentationsraum war. 'Dropstones' in den Lie- 
gendserien weisen auf die permokarbone Vereisung hin, wÃ¤hren dÃ¼nn KohleflÃ¶z in 
den Hangendserien das Einsetzen eines wÃ¤rmere Klimas andeuten. Die Sedimente sind 
in den Kottasbergen mit einer MÃ¤chtigkei von 160 m aufgeschlossen. Dort werden sie 
von einem Ca. 15 m mÃ¤chtige Basaltsill intrudiert, der mit ca. 170 Ma datiert wurde 
(REX in JUCKES 1972). Das Basement wird von einigen z. T. mehrere Meter mÃ¤chti 
gen jurassischen BasaltgÃ¤nge durchschlagen. Am BjÃ¶mnutan sind jurassische Vulka- 
nite in einer MÃ¤chtigkei von Ca. 130 m aufgeschlossen. Dieser Vulkanismus indiziert 
das beginnende Rifting zwischen Afrika und Antarktika. Zu dieser Zeit ist es irn 
Bereich von Vestfjella, 180 km nÃ¶rdlic der Heimefrontfjella, zur Effusion mÃ¤chtige 
Basaltabfolgen mit einem Maximum der BasaltfÃ¶rderun zwischen 170 und 180 Ma 
(PETERS 1989) gekommen. Obwohl jurassische Vulkanite in der Heimefrontfjella nur 
in einer MÃ¤chtigkei von 130 m erhalten sind, ist anzunehmen, daÂ auch das Basement 
der Heimefrontfjella von einer mÃ¤chtige jurassischen Basaltdecke Ã¼berlager wurde, 
die zu einer Temperung des unterlagernden Basements gefÃ¼hr hat. Wie die Spalt- 
spurenuntersuchungen zeigen, hat der thermische Effekt zur vollstÃ¤ndige oder teil- 
weisen Nullstellung des Apatit-Spaltspurensystems gefÃ¼hrt Dies bedeutet, daÂ sich der 
aufgeschlossene Basementbereich unterhalb oder innerhalb der jurassischen partiellen 
Ausheilungszone (PAZ) fÃ¼ Apatit-Spaltspuren befunden hat. Man muÃ annehmen, daÂ 
die BasaltÃ¼berlagerun zu einer Depression der Kruste gefÃ¼hr hat, und daÂ sich 10 bis 
20 Ma Jahre spÃ¤te die Isothermen den neuen VerhÃ¤ltnisse angepaÃŸ haben. Da die 
thermische Leitfahigkeit von Basalten geringer ist als die von Gesteinen mit graniti- 
scher Zusammensetzung, hat vermutlich eine weniger als 2 km mÃ¤chtig Basaltdecke 
zur Zeit des Isothermenausgleichs ("150 Ma) ausgereicht, um das darunterliegende 
Basement auf Temperaturen der PAZ fÃ¼ Apatit-Spaltspuren und darÃ¼be zu erwÃ¤rmen 
Die primÃ¤r Ãœberlagerun kann grÃ¶ÃŸ gewesen sein, wenn sie bis zum Zeitpunkt des 
Isothermenausgleichs wieder abgetragen worden ist. 
Mindestens zwei weitere Faktoren beeinflussen die MÃ¤chtigkeitsabschÃ¤tzu einer sol- 
chen Basaltdecke. Der maximale Anteil permokarboner Sedimente an der GesamtÃ¼ber 
lagerung des Grundgebirges ist unbekannt. Irn Extremfall kÃ¶nnt aber eine mÃ¤chtig 
Sedimentabfolge zu der notwendigen ErwÃ¤rmun gefÃ¼hr haben, obwohl dieser Fall fÃ¼ 

die Heimefrontfjella unwahrscheinlich ist, da bereits vor der Effusion der jurassischen 
Basalte die permokarbonen Sedimente z. T. fast vÃ¶lli abgetragen worden waren. Am 
BjÃ¶rnnutan (XU-Fjella) ist die Sedimentschicht zwischen Basement und jurassisschen 
Basalten nur 2 m mÃ¤chtig AuÃŸerde hÃ¤ng die MÃ¤chtigkeitsabschÃ¤tzu von der HÃ¶h 
des thermischen Gradienten ab. Es muÃ jedoch von einem erhÃ¶hte thermischen Gradi- 
enten ausgegangen werden. Je hÃ¶he der thermische Gradient gewesen ist, desto 
geringmÃ¤chtige kann die Basalt/SedimentÃ¼berlagerun gewesen sein, die zur teil- 
weisen oder vollstÃ¤ndige Ã–ffnun des Apatit-Spaltspurensytems gefÃ¼hr hat. Dieser 
EinfluÃ konnte in Abb. 1V.-17 nicht be~cksichtigt werden. Hier wurde zunÃ¤chs mit 
einem Temperaturgradienten von Ca. 3O0C/krn gerechnet. 
Ein weiteres wichtiges Ergebnis der Apatit-Spaltspurenuntersuchungen ist, daÂ die 
ErwÃ¤rmun nicht von kurzer Dauer war, sondern bis in die Kreide andauerte. Noch in 
der Oberkreide (100 Ma) hat sich das aufgeschlossene Basementniveau im T-Bereich 
der PAZ fÃ¼ Apatit-Spaltspuren und darÃ¼be befunden. Daraus lÃ¤Ã sich ableiten, daÂ 
der Zeitraum nach AbschluÃ des initialen Rifting (ca. 170-180 Ma) bis vor Ca. 100 Ma 
eine Zeit relativer tektonischer Ruhe war. Nimmt man die palÃ¤ozoisch Peneplain als 
thermischen Leithorizont, so hat diese sich im Zeitraum seit dem angenommenen Iso- 
thermenausgleich vor Ca. 150 Ma vermutlich permanent im Temperaturbereich der PAZ 
befunden (Abb. 1V.-17). 
In der Oberkreide kam es dann zur relativ schnellen Heraushebung. Die Ergebnisse von 
Profil A belegen eine Hebungsrate von ca. 100 m/Ma. Die HebungsbetrÃ¤g kÃ¶nne nach 
Abb. 1V.-17 bis zu 8 km betragen haben. Gleichzeitig muÃ die Heraushebung mit einer 
intensiven Blocktektonik mit relativen vertikalen VerwerfungsbetrÃ¤ge von bis zu 3 km 
einhergegangen sein, wie das Nebeneinander von Apatit-AbkÃ¼hlungsalter und Apatit- 
Mischaltem beweist (vgl. Abb. 1V.-15; 16). 
Zusammenfassend lÃ¤Ã sich feststellen, daÂ die Apatit-Spaltspurenuntersuchungen 
gezeigt haben, daÂ das Basement im Bereich der Heimefrontfjella im Mesozoikum von 
zwei markanten tektonischen bzw. tektono-thermalen Ereignissen betroffen war: 
1. Temperung des Basements auf Temperaturen der PAZ fÃ¼ Apatit-Spalt- 
spuren durch die Effusion voluminÃ¶se Basaltabfolgen im mittleren Jura 
2. Relativ schnelle Heraushebung in der mittleren Kreide (ca. 100 Ma) ver- 
bunden mit einer intensiven Blocktektonik 
IV 4.2 Der Gondwanazerfall und seine Bedeutung fÃ¼ die Entwicklung des 
Kontinentalrandes im Bereich der Heimefrontfjella 
Der Zerfall Gondwanas begann an der Wende vom PalÃ¤ozoiku zum Mesozoikum und 
lÃ¤Ã sich heute am besten durch die vielfaltig durchgefÃ¼hrte geomagnetischen Kartie- 
rungen des Meeresbodens rekonstruieren. Unterschiedlich magnetisierte Streifen des 
Meeresbodens, die durch die frequente Umpolung des Erdmagnetfeldes entstehen, wei- 
sen charakteristische Anomalienmuster auf und lassen sich weltweit wiedererkennen 
und zeitlich einordnen. AuÃŸerde liefern sedimentologische Untersuchungen sowie 
geochronologische Datierungen an riftassoziierten Magmatiten wichtige Hinweise fÃ¼ 
den zeitlichen Ablauf der Kontinentaldrift. 
Der Gondwanazerfall begann nach REEVES et al. (1987) im Bereich von Kenia mÃ¶gli 
cherweise bereits im Permokarbon, zeitgleich mit der Ablagerung der Karoo. Das Rif- 
ring am Ostrand des Weddell Meeres ist geochronologisch durch das Auftreten jurassi- 
scher Vulkanite in Vestfjella, der Heimefrontfjella und Kirwanveggen belegt. In Vest- 
fjella konnte PETERS (1989) eine Haupteruptionsphase mafischer Laven zwischen 170 
und 180 Ma nachweisen. Im Bereich des Weddell Meeres fanden HINZ & KRAUSE 
(1982) ein NE-streichendes 'failed rift', welches vermutlich ebenfalls im mittleren Jura 
angelegt wurde und auf ein NW-SE gerichtetes Spannungsfeld hindeutet. Verbunden 
mit diesem initialen Rifting war vermutlich die AusdÃ¼nnun der kontinentalen Kruste, 
die Entwicklung von Riftbecken und die Effusion mÃ¤chtige Trappbasalte. Das initiale 
Rifting hat nicht bis zur Ausbildung ozeanischer Kruste gefÃ¼hrt Das 'failed rift wird 
von einer ENE-streichenden Struktur, dem 'Explora-Andenes-Escarpment' abgeschnit- 
ten. Dieses Escarpment trennt ozeanische Kruste im Norden von kontinentaler Kruste 
im SÃ¼den Der Grund fÃ¼ die Anlage dieses Escarpments ist in einer Ã¼berregionale 
plattentektonischen Reorganisation der Driftbewegungen zu sehen. Das Escarpment 
bildet einen mit ca. 45' steil abfallenden Kontinentalhang. Normalerweise fallen passive 
KontinentalrÃ¤nde mit durchschnittlich nur 4- ein. Daraus schlossen KRISTOFFERSON 
& HAUGLAND (1986), daÂ dieses Escarpment keinen einfachen passiven Kontinental- 
rand, sondern eine komplex aufgebaute Blattverschiebung mit transpres- 
siv/transtensionalem Charakter reprÃ¤sentiert die im Zeitraum zwischen Ca. 170 bis 130 
Ma aktiv gewesen ist. Bis vor 130 Ma beschrÃ¤nkt sich der Gondwanazerfall auf die 
Trennung Ostgondwanas (Antarktis, Indien, Australien) von Westgondwana 
(SÃ¼damerika Afrika) entlang einer langen schmalen Zone, wobei das Somalische Bec- 
ken, das Mosarnbiquebecken und das Weddell Meer zu entstehen begannen (LAWVER 
et al. 1991). Diese Situation Ã¤ndert sich, als sich SÃ¼damerik vor 130 Ma von Afrika 
trennte. Dabei entstand eine 'triple junction' und nÃ¶rdlic des Explora-Andenes- 
Escarpments erstmalig ozeanische Kruste. Seit diesem Zeitpunkt ist der Kontinentalrand 
der Ostantarktis im Bereich der Heimefrontfjella ein echter passiver Kontinentalrand. 
Eine weitere Reorganisation der Plattenbewegungen indiziert die magnetische Anoma- 
lie 34 (84-118 Ma). Diese Anomalie korreliert mit einem auffalligen 'fracture zone'- 
Anomalienmuster, das mÃ¶glicherweis darauf hindeutet, daÂ ehemalige ozeanische 
TransforrnstÃ¶runge zu ozeanischen Spreizungsachsen ausgebildet wurden und umge- 
kehrt (HINZ pers. Mittl.). Zeitgleich entstand im SÃ¼datlanti eine Zone mit 'seaward 
dipping reflectors' die darauf hindeuten kÃ¶nnten daÂ Vulkanite unter subaerischen Be- 
dingungen ausgeflossen sind, was hohe Effusionsraten voraussetzt (HINZ pers. Mittl.). 
Dies geht mit der Beobachtung konform, daÂ der Zeitraum vor Ca. 100 Ma eine Zeit 
erhÃ¶hte Driftgeschwindigkeiten war und die Rotationspole der Platten sich grundle- 
gend Ã¤nderte (OLIVET et al. 1987). Vor ca. 120 Ma begann auÃŸerde die Trennung 
Indiens von der Antarktis (LAWVER et al. 1991), so daÂ nun die Anordnung der Sprei- 
zungsachsen und TransformstÃ¶runge des Ozeanbodens im Bereich des SÃ¼datlantik 
von einer weiteren driftenden Platte mitbeeinfluÃŸ wurde und mÃ¶glicherweis als Grund 
fÃ¼ die Entstehung der 'fracture zones' von Anomalie 34 anzusehen ist. Die erhÃ¶hte 
spreadingl-Raten auf der einen Seite fÃ¼hrte an anderer Stelle zu hÃ¶here Subduktions- 
raten, weshalb es in SÃ¼damerik zu dieser Zeit zur andinen Orogenese kam (DALZIEL 
1986). Allgemein ist festzustellen, daÂ der Bereich des SÃ¼datlantik und des Weddell 
Meeres zur Zeit der mittleren Kreide von einem thermischen Ereignis betroffen war. 
Die Entwicklung des Kontinentalrandes der Ostantarktis im Bereich des Dronning 
Maud Lands lÃ¤Â sich fÃ¼ den Zeitraum seit dem initialen Gondwana-Rifting bis vor ca. 
80 Ma in Anlehnung an obige AusfÃ¼hrunge in 4 markante Episoden gliedern: 
? -170 Ma: Initiales Rifting; Trappbasalte; 'failed rift' 
170 - 130 Ma: Explora-Andenes-Escqment fungiert als Transpressions- 
Zone 
130 Ma: SÃ¼darnerik trennt sich von Afrika: Reorganisation der 
Plattenbewegungen; erste ozeanische Kruste im Weddell 
Meer 
120 - 80 Ma: Indien trennt sich von der Antarktis; Reorganisation und 
Beschleunigung der Plattenbewegungen; Anomalie 34; 
'hot time' 
Die Apatit-Spaltspurenuntersuchungen haben gezeigt, daÂ das Grundgebirge im Bereich 
der Heimefrontfjella vor ca. 100 Ma relativ schnell herausgehoben wurde, in einer Zeit 
als sich Westgondwana von Ostgondwana bereits seit geraumer Zeit getrennt hatten. 
Die Heraushebung des Kontinentalrandes im Bereich der Heimefrontfjella fallt jedoch 
in den Zeitraum, in dem Indien sich von der Antarktis loslÃ¶s und es zu einer Reorgani- 
sation und Beschleunigung der Plattenbewegungen kommt. MÃ¶glicherweis ist der 
Grund fÃ¼ die Heraushebung des Kontinentalrandes in der hohen Effusionsrate 
mafischer Schmelzen zu sehen, die durch partielles Aufschmelzen des lithosphÃ¤rische 
Mantels entstanden sind und zur Bildung von Ozeanboden fÃ¼hren Die Extraktion 
mafischer Schmelzen kÃ¶nnt zur AusdÃ¼nnun des lithosphÃ¤rische Mantels und zur 
subsequenten Hebung der LithosphÃ¤r gefÃ¼hr haben. 
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A N H A N G :  
Tabellen 
AbkÃ¼rzunge und Darstellungskonventionen 
ab. A l  : Ergebnisse der KIAr-Datierungen 
Probennr. Lokation Gestein Fraktion K20 40 Ar* 40 Ar* Alter [ Ma ] 
[prn] [Gew.%] [nl/g]STP [ % ] Â ±  o 
Tottanfjella: 
W 6.2.14 Cottontoppen 
W 7.2.16 Vardeklettane 
W 8.2.13 Flisegga 
W 8.2.13 Flisegga 
GZ 27 Bowrakarnrnen 
J 1553 Sumnerkarnmen 
S-Sivorgfjella: 
J 1013 Mygehenget 
J 1057 Mygehenget 
W 30.1 .I3 Ristinghortane 
J 1028 Mygehehenget 
J 1 1 02 Mathiesenskaget 
J 11 60 Ryghnuten 
SW-Sivorgfjella: 
J 5.2.13 JXX 
J 7.2.17 Reicheltnevet 
J 7.2.17 Reicheltnevet 
J 9.2.13 Bieringmulen 
J 10.2.19 Bratsberghorten 
J 10.2.19 Bratsberghorten 
J 14.2.15 Brunsvighorten 
J 14.2.15 Brunsvighorten 
J 11.2.121 Sirinuten 
J 11.2.124 Sirinuten 
myl. AG Bio 200-400 
ultrarnyl. AG < 2 
Paragneis Ms 200-300 
Paragneis Bio 200-300 
rnyl. AG Bio 200-300 
Paragneis Ms 200-300 
Ms-reicher Paragneis Ms 200-300 
verfalteter Pegmatit Ms 200-300 
Quarzit Ms 200-400 
Paragneis Bio 200-300 
rnelanokrater MV Bio 200-300 





















40 Ar : 99,6000 
38 Ar : 0,0630 
36 Ar : 0,3370 
Spikeisotopie B ] :  
40 Ar : 0,0099980 
38 Ar : 99,9890000 
36 Ar : 0,0009998 
Zerfallskonstanten: 
Xe : 5,81 E-11 
X : 4,962E-10 
)i ges. : 4,962E-10 
Kalium: 
40K [%I : 0,011670 
K20lK : 0,8301 
Atommassen [glrnol]: 
ges. Ar : 39,9623 
40 Ar : 40,0000 
ges. K : 39,1029 
Molares Normvolumen: 
[ml] : 22413,8 
40Ar/36Ar(Luft)= 298,7 
STP: OÂ°C 760 mm Hg 
Normbedingungen (DIN 1343) 
273,15K; 1013,25 mbar 
Fortsetzung von Tab. A l  
Probennr. Lokation Gestein Fraktion K20 40 Ar* 40 Ar* Alter [ Ma ] 
[pm] [Gew.%] [nl/g]STP [ % ] Â 2 s 
J 950 Lidkvarvet 
J 965 Gramkroken 
J 1.2.19 Holdorsentoppen 
J 1.2.19 Holdorsentoppen 
B V S Solliennabben 
W 23.1 .I7 Ustvedthorten 
PvU 1-2 Ustvedthorten 
PvU 2-3 Ustvedthorten 
PvU 3-4 Ustvedthorten 
Kottasberge: 
W 2.2.11 Burasbotnen 
Mannefallknausane: 
W 14.2.13 Mannef. 
Granulit Mannef. 
verfalteter Pegmatit Ms 200-300 
mig. Paragneis Bio 200-300 
orthomyl. AG MS 200-400 
orthomyl. AG Bio 200-400 
steilachsig gefall Peg. Bio 200-300 
Quarzit Ms 200-400 
Pegmatit: zusammen Ms 100-200 
mit dem Quarzit steil- Ms 200-300 
achsig verfaltet Ms 300-400 
Granulit Bio 100-250 
Granulit Bio 100-250 
Argonisotopie [%I: 
Spikeisotopie (%I: 
40 Ar : 0,0099980 
38 Ar : 99,9890000 
36 Ar : 0,0009998 
Zerfallskonstanten: 
X e : 5,81 E-1 1 
X : 4,962E-10 
X ges. : 4,962E-10 
Kalium: 
40K [%I : 0,011670 
K201K : 0,8301 
Atommassen [glmol]: 
ges. Ar : 39,9623 
40 Ar : 40,0000 
ges. K : 39,1029 
Molares Normvolumen: 
[ml] : 22413,8 
40Arl36Ar (Luft)=298,7 
STP: OÂ°C 760 
Normbedingungen (DlN 1343) 
273,15K; 1013,25 mbar 
Tab. A2: Ergebnisse der 40Arl39Ar-Datierungen 
1 Probe: J 1.2.19 (1 60-300 um) 
15 1550 2,981 Â 0,024 1 ;4 Â 2;5 99;6 Â 0,7 1,29 499Â 5 
total 3.009Â±0,00 1,279Â±0,19 99,62*0,06 100,OO 495,1Â±0, 
Iah + 4 6 
Probe: J 7.2.19 (1 60-300 um) 
Nr. [Â¡C] [I 01 [ I  0E-51 [%I [%I [Mal 
0 500 3,16Â±0,0 2 6 i 8  92,l Â 2,3 0,37 443 2 14 
1 600 2,977 Â 0,031 5 i 3  98,5Â±0, 1,15 495*6 
2 700 2,979* 0,021 3,3 i 1,3 99,O Â 0,4 4,11 497 Â 4 
3 715 3,OO Â 0,03 2,O i 1,6 99,4 Â 0.5 2,51 496 Â 5 
4 730 2,989Â 0,022 3.5 Â 1,l 99,O Â 0,3 2,82 495 Â 4 
5 745 2,997 Â 0,022 1,7 Â 1 ,O 99,5 Â 0,3 535 497 i 3 
6 760 3,04Â 0,02 1 ,O Â 0,7 99,7 Â 0,2 7,82 491 Â 4 
7 775 3,04 Â 0,03 1 ,O Â 0,7 99,7Â 0,2 7,93 491 i 5
8 800 3,03 Â 0,02 0,4 Â 0,5 99,9 Â 0,1 9,15 4 9 3 i 3  
9 825 3.03 Â 0,03 0,6 Â 0,6 99,8 Â 0,2 10,71 493 i 4 
10 860 3,03 Â 0,02 0,3 Â 1,l 99,9 Â 0,3 11,5 493Â± 
11 900 3,02Â 0,02 0,7 Â 0,5 99,8 Â 0,2 8,80 495 * 3 
12 1000 3,Ol Â 0,02 3,O Â 0,7 99,l Â 0,2 7,63 494* 3 
13 1050 3,02Â 0,02 0,7 Â 0,5 99,8 Â 0,2 10,74 494 * 3 
14 1450 3,OO Â 0,02 0,9 5 0,5 99,7 & 0,1 8,11 4 9 7 i 3  
15 1550 2,989 Â 0,026 3,O Â 4,2 99,l Â 1,2 1,28 496 i  7 
total 3,018Â±0,00 1,449Â±0,22 99,57Â±0,0 100,OO 493,7Â±1, 
Nr.: Nummer der Ausheizstufe 
Temp. [Â¡C] Temperatur der jeweiligen Ausheizstufe 
R/(R+A): % radiogen vorausgesetzt, daÂ rein atmosphÃ¤risch Bedingungen 
Alle Fehlerangaben = 2 5 
Fortsetzung von Tab. A2 
Nr. [Â¡C] [I 01 [I 0E-51 [%J [%I [M a] 
0 500 1,888 * 0,068 24Â± 93.0 Â 2 0.56 694k24 
1 600 1,513 Â 0,051 7+3 98;l Â 0,8 1,36 868i 24 
2 700 1,459Â 0,011 5Â 1 98,7 Â 0,2 4,36 898 Â 6 
3 715 1,420 Â 0,013 3,3 Â 0,7 99,O Â 0,2 3,21 920 i 7 
4 730 1,395Â 0,013 2,7Â 0,8 99,2Â 0,2 333 934i 8 
5 745 1,370 Â 0,016 2.3 i 0,5 99,3 Â 0,l 5,15 949i 8 
6 760 1,334 Â 0,014 1,7 i 0,5 99,5 Â 0,l 9,86 969i 8 
7 775 1,361 Â 0,012 1 ,O k 0,8 99,7 Â 0,2 7,71 956 i 7 
8 800 1,346Â 0,009 1 ,O Â 0,5 99,7 Â 0,l 9,17 964i 5 
9 825 1,355 i 0,010 -0,3 i0,7 100,l Â 0,2 6,37 963 i 6 
10 860 1,345Â±0,01 0,6 Â 0.3 99,8 i 0,l 8,48 966i 6 
11 900 1,337Â 0,010 1,2 Â 0,4 99,7 Â 0,l 8,07 969i 6 
12 1000 1,344Â±0,01 1,5Â±0, 99,6 i 0,l 9,87 964i 8 
13 1050 1,339 i 0,009 0,7 Â 0,3 99,8 Â 0,l 8,9 969 i 5 
14 1450 1,322Â±0,01 1,4 Â 0,4 99,6 Â 0,l 12,05 977 i 7 
15 1550 1,306 Â 0,027 5Â± 99,7 Â 0,6 1,26 979 i 16 
16 1550 3,14Â±0,7 -29 i 80 108i 23 0,08 514 i 140 
total 1.356Â±0,00 1,562Â±0,14 99,54Â±0,0 100,OO 957,6Â±2, 
Iah 3.7 
I Probe: P. V. U. (100-200 um) 
. . 
Nr. [Â¡C] [l 01 [I 0E-51 [%I [%I [Mal 
0 500 2,233 Â 0,074 133 Â 37 96,l Â 1,l 036 620 i 18 
16 1550 1.358 i 0,358 132 i 254 96,l Â 7,4 0,lO 931 i 199 
total 1,396 Â 0,004 9,997 Â 1,754 99,7 Â 0,05 100,OO 937,6 Â 2,O 
Nr.: Nummer der Ausheizstufe 
Temp. [Â¡C] Temperatur der jeweiligen Ausheizstufe 
R/(R+A): %> radiogen vorausgesetzt, daÂ rein atmosphÃ¤risch Bedingungen 
Alle Fehlerangaben = 20 
Tab. A3: Ergebnisse der Apatit-Sapakspurendatierungen 
HÃ¶h Proben- LokalitÃ¤ Gestein Ns ns ps [10E5 Ni ni pi [10E5 pslpi Fehler ND 
[m] nummer /cm2] Icrn21 [%I 
271 0 J1 703 Paalnibba Augengneis 142 1012 15.00 100 350 7,37 2,04 10,5 10,60 
JT2700 Jantinden 
J9.2.13 Bieringnuten 




W1 2.2.11 Mannefalk 
J1 067 Rivenesnuten 
J1 057 Myghehenget 
J1058 Myghehenget 
J1 500 Surnnerkarn. 
J1 105 Carnpgnubbel 
ST7 Schivestolen 
A7.1 .I8 Milorgfjella 
















1200 J1.2.15 Holdorsentop. Mylonit - - -  , 300 164 0,29 , - ,  - .  - 
Alter [Mal 
Â ± 1  
106 Â 11 
115 Â 10 
104Â 7 
93 Â 7 
90 Â 7 
88 Â 8 
99 * 9 
96 Â 9 
106 Â 9 
92 + 7 
137 + 15 
131 Â 19 
218 Â 14 
231 Â 18 
149 + 13 
147 Â 25 
126 Â 10 
123 Â 15 
116 + 10 
148 Â 11 
102 Â 8 
90 + 7 
142 Â 15 
ns,ni: Anzahl der spuren (spontanelinduzierte Spuren) I 'ki = 8,46 * 1 OE-1 71a X l = 7,253 * 1 OE-3 ps,pi: mittlere Spurendichte (spontanelinduzierte Spuren) ? ~ d  = 1,551 * 10E-1013 On = 580,2 * 10E-24 crn2 
ND: Neutronendosis [10E14Neutronenlcrn2] Bestrahlung erfolgte arn Thetis-Forschungsreaktor der UniversitÃ¤ Ghent (Belgien) 
1 Ns,Ni Anzahl der ausgezahlten Felder (spontane/induzierte Spuren) Fur die Altersberechnung verwendete Konstanten: 
- 139- 
Tab. A4: Ergebnisse der LÃ¤ngenmessunge von Apatit-Spattspuren 
WL: wahre SpurenlÃ¤nge N: Anzahl der gezÃ¤hlte Spuren 
trn: Alter (lOOÂ°C tf: Alter (60Â°C = trn * cslci 
cslci: VerhÃ¤ltni aller spontanen Spuren grÃ¶ÃŸ 10 prn 
zu allen induzierten Spuren grÃ¶ÃŸ 10 prn 





WL Â±1 N 
Wahre SpurenlÃ¤nge 
- 140 - 
AbkÃ¼rzunge und Darstellungskonventionen: 














Tektonische Richtungsdaten sind nach CLAR (1954) angegeben. Alle Projektionen 
beziehen sich auf die untere Halbkugel im Schmidt'schen Netz und wurden mit ARiAne 
(ADAM 1988) erstellt. 
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